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 Cette thèse présente les résultats d’un travail sur les glissements de terrain focalisé sur les 
conditions de déclenchement dans le cas particulier des méga-glissements (>1 km3) et sur les 
méthodes d’observation et d’analyse des déplacements dans le cas particulier du glissement de 
Tena dans le nord des Pyrénées centrales espagnoles, ceci dans le cadre du projet européen 
DOSMS du SUDOE. 
Le premier chapitre comprend une introduction générale avec une présentation des 
caractéristiques géologiques, géomorphologiques et climatiques de la zone d'étude. 
Le chapitre 2 est une introduction générale sur les différents types de glissement de terrain 
et leur classification suivie d’une présentation et d’une discussion des méthodes d’analyse de la 
stabilité des pentes et dynamique dans le cas de secousses sismiques. Ces méthodes sont ensuite 
appliquées au cas des très grands glissements de terrain continentaux qui tous sauf un 
(Mayunmarca,  1974) sont préhistoriques, avec des âges entre 4,5 Ma et 9 ky BP. Ce travail met 
en évidence que des discontinuités préexistantes correctement orientées sont nécessaires dans les 
ensembles de roches dures mais que la présence de telles discontinuités peut permettre les 
glissements même en l’absence de séisme. Les méga-glissements sur faible pente dans des roches 
tendres nécessitent l’intervention de forts à très forts séismes (Mw > 7,5). Un autre résultat est que 
les lois d’atténuation de l’intensité d’Arias établies pour les régions à séismes moyens ou fort ne 
sont pas applicables aux très grands séismes et que les méga-glissements peuvent difficilement 
être utilisés comme marqueurs paléosismiques. 
 Le chapitre 3 expose les différentes méthodes de mesure in situ utilisées sur le glissement 
de Tena, incluant les mesures inclinométriques et extensométriques effectuées en collaboration 
avec l’université d’Oviedo et les mesures DGPS réalisées entre 2009 et 2011. 
 Le chapitre 4 s’intéresse aux méthodes de télédétection mises en œuvre dans le cas 
présent qui sont l’interférométrie RADAR et la corrélation d’images aériennes. 
 Le chapitre 5 présente résultats des mesures in situ et télédétection. La confrontation des 
différentes données permet de proposer un modèle de glissement multiple pour Tena. Ces 
données permettent également de discuter la pertinence de l’implantation (et du maintien) d’un 
parking au pied du glissement. 
 En conclusion, le chapitre 6 insiste sur l’intérêt des méthodes de télédétection – peu 
coûteuses – en complément ou en préalable des mesures in situ et sur ce que pourraient apporter 
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ces méthodes pour l’étude d’autres mouvements de terrain comme les subsidences provoquées 
par la formation de dolines en milieu karstique et les déplacements dus au retrait-gonflement des 
argiles. 
Mots clés : Glissement de terrain, télédétection, GPS, interférométrie InSAR, champ de 
déplacement, corrélation optique. 
Abstract 
This thesis presents the results of a study on landslides focused on the causes and triggers 
of landsliding in the case of mega-landslides  (>1km3), and on the methods of observation and 
analyses of displacement in the case of the Tena landslide in the north of the Spanish Pyrenees, 
this in the context of the European project DOSMS SUDOE. 
The first chapter includes a general introduction with a presentation of geological, 
geomorphologic and climatic characteristics of the study area. 
Chapter 2 is an introduction to the different types of landslides and their classification, 
followed by a presentation and a discussion of static and dynamic slope-stability analyses in case 
of earthquake shaking. These methods are then applied to the case of continental mega-landslides 
which are all but one pre-historic with ages ranging from 3.5 Ma to 9 ky BP. This study shows 
that accurately oriented pre-existing discontinuities are necessary to landsliding in hard rocks. 
With such discontinuities being present, mega-landslides may have formed with no help of 
seismic shaking. Shallow-sloping mega-landslides in soft rocks require in any case high to very 
high magnitude earthquakes. Another major result is that the attenuation relationships for the 
Arias intensity established in moderate/high magnitude domains are not applicable to very high 
magnitude domains. Consequently, mega-landslides can hardly be used as paleomagnitude 
indicators. 
Chapter 3 is an introduction to the different in situ methods used in the case of the Tena 
landslide, including extensometer and inclinometer monitoring carried out in collaboration with 
the University of Oviedo, and DGPS measurements performed between 2009 and 2011. 
Chapter 4 deals with the remote sensing methods used at Tena, which are RADAR 
interferometry and optical correlation of aerial photographs.. 
Chapter 5 presents the results of in situ and remote sensing analyses. When combined, 
these data enable us to propose a model of multi-layer sliding. 
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As a conclusion, chapter 6 emphasizes the use of low cost remote sensing methods as a 
complement of, or before to, in situ measurements. Finally, the use of remote sensing methods for 
studying other types of land motion such as doline-induced subsidence in karstic areas or shrink-
and-swell phenomena is envisaged 
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I.1.Contexte de la thèse 
Les mouvements de terrain s.l. ont un rôle important dans l'évolution des chaînes de 
montagnes et plus particulièrement lors de leur érosion. Ils constituent également un  risque 
naturel majeur. 
Leur étude se révèle donc primordiale aussi bien pour la reconstitution de l'histoire des 
chaînes de montagnes que ce soit du point de vue géomorphologique et/ou géologique que pour 
la prévention des risques naturels. 
Les glissements de terrain sont souvent à l'origine de dommages importants sur les 
infrastructures mais aussi de pertes humaines. Leur détection, leur  surveillance et la mise en 
place de systèmes d'alerte sont devenues un enjeu important des politiques publiques en vue 
d'une gestion durable du territoire.   Les facteurs responsables des glissements de terrain sont 
nombreux et variés : la topographie locale, (Densmore A.L et al., 1997; Densmore A.L & Hovius 
N., 2000; Harvey M.K, 1988; Montgomery D.R & Dietrich E.W, 1994), les caractéristiques 
géologiques/pédologiques/géotechniques (Caris J.P.T & Th.W.J, 1991; Hermanns R.L & Strecker 
M.R, 1999; Hoek E. & Bray D.J, 1977),  la météorologie locale (Buma J. & Dehn M., 2000; 
Corominas J. & Moya J., 1999a), l'activité sismique (Ingles J. et al., 2006; Jibson R.W., 1993, 
1996; Jibson R.W. et al., 1998; Keefer D.K., 1984; Newmark N.M., 1965; Newmark N.M. & Hall 
W.J., 1982),  l'occupation des sols et les impacts anthropiques (Sah M.P. & Mazari R.K., 1998) 
pour ne citer que les principaux. Souvent, les glissements de terrain résultent de la conjonction de 
plusieurs de ces paramètres. 
Lors de l’étude du/des glissement(s), le premier problème est de déterminer le type de 
glissement. Il existe de nombreux travaux (Glade T. & Crozier M.J., 2005; Varnes J.D., 1984; 
Walstra, 2006) qui permettent de classer les glissements ;  la plupart de ces études s'appuient sur 
la classification de (Varnes D.J., 1978)qui définit le type du glissement en fonction du matériel, 
du type de déformation et de la vitesse de déplacement. 
On peut, quand c’est possible, mesurer les paramètres géotechniques qui influent sur  la 
stabilité des pentes tels que l'angle de friction interne du matériau et sa cohésion en réalisant, par 
exemple, des essais biaxiaux. Il est également utile – et relativement aisé – de  connaître les 
données météorologiques (T°, Pluviométrie). Cependant si l'on désire faire de la prévention en 
établissant des cartes d'aléa, il est primordial d'avoir des mesures in situ sur les différents 
paramètres  qui caractérisent et/ou mesurent le glissement : déplacement, vitesses de déplacement 
3 
 
et variations de ces vitesses de déplacement, déformation interne, et position des surfces de 
glissement majeures. Pour  déterminer les déplacements et vitesses de délacment, on utilise 
différents outils : le DGPS, l'imagerie radar (terraSAR-X, ALOS, ENVISAT, ERS etc.), des 
photographies aériennes et/ou des images satellites optiques (ASTER SPOT 5, Pléiade etc). Les 
outils classiques de la géotechnique comme inclinomètres ou extensomètres permettent de meurer 
la déformation interne et la position des surfaces de glissement avec une très bonne précision.qui 
permettent un suivi du champ de déplacement interne de  haute précision (Timothy D. et al., 
2008).  Cependant, la précision dépend beaucoup des appareils de mesure, de leur emplacement, 
et de la méthode d'installation des données de surveillance. En outre, la durée de vie de cet 
équipement peut être très courte pour un glissement de terrain actif. Par ailleurs, les mesures des 
plans de ruptures ne peuvent être faites que sur un nombre limité de secteur du glissement car ils 
nécessitent des forages pouvant être assez profond. Un bon moyen de spatialiser cette 
information ponctuelle est d'utiliser de la géophysique de subsurface (profil électrique et/ou 
sismique, GPR lorsque la lithologie s'y prête et/ou des tomographies électriques et/ou 
électromagnétique) qui nous fournissent aussi d'autres informations comme les variations 
lithologiques et /ou de la nappe suivant la profondeur. 
 Les données fournies par les extensomètres, posés quasiment en surface sont utiles pour 
déterminer les vitesses de déplacement relatif en surface et vont donc être très dépendante des 
mouvements superficiels (coulées de boue, fluage des sols etc.)  (Corominas J. et al., 1999b). La 
caractérisation de ces phénomènes superficiels et la précision de la détermination de la géométrie 
des surfaces de glissement dépendent de la densité du réseau d'inclinomètres et d'extensomètres 
et du pas de temps d'acquisition des   données. 
La méthode DGPS a été choisie comme l'une des méthodes d'observation des 
mouvements de surface qui complète ainsi les autres mesures. Cette méthode permet non pas 
d'obtenir les coordonnées absolues du point mesuré ce qui nécessite des temps acquisition très 
long pour avoir une mesure statistique fiable et donc des erreurs faibles. Le DGPS permet à partir 
d'un point de coordonnées connues de mesurer avec une grande précision et un faible temps 
d'acquisition les coordonnées du point inconnu à mesurer (Gili J.A. et al., 2000). La précision de 
la mesure est très dépendante de la distance base/récepteur c’est à dire la ligne de base plus elle 
sera grande plus la précision diminuera et dans tous les cas ne devra pas dépasser un rayon de 30 
km autour de la base. 
Les mesures par interférométrie d'images radar spatialisent en partie les mesures in situ. 
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Cette méthode est capable de préciser le mouvement en deux dimensions par rapport à l'angle de 
visée du satellite. On peut ainsi surveiller les mouvements sur de très grandes zones (60x60km  
par ex.) avec une précision millimétrique qui dépend de la longueur d'onde incidente. Les 
satellites radar sont désormais capables de déterminer avec précision le mouvement lent mais 
dans de nombreux cas, il n’est pas possible d’obtenir de données. 
L'évaluation des aleas  de glissement de terrain nécessite donc différentes étapes, 
comprenant la reconnaissance des glissements de terrain (emplacement, type, géométrie, 
matériaux impliqués) des facteurs qui contrôlent la stabilité, l'état et le style de l'activité, et des 
facteurs déclenchants (Keaton J. L. & DeGraff J. V., 1996). La première étape comprend la 
production d'une carte d'inventaire des glissements de terrain, ce qui est généralement réalisé par 
photo-interprétation. notamment à partir d'images à haute résolution stéréo satellite mais aussi de 
photographies aériennes (Colesanti C. et al., 2002). 
Les photographies aériennes multi-temporelles permettent des estimations des intervalles 
de récurrence de glissements de terrain. En l'absence de données historiques, les estimations des 
dates de glissements de terrain sont limitées à des intervalles entre les missions photographiques. 
Toutefois, dans certains cas, il est possible de corréler les coulées de débris dans une période de 
temps donnée si un événement important hydroclimatique est compris dans la période entre deux 
prises de vue aériennes. 
La corrélation optique a démontré son efficacité dans l’étude des déformations 
tectoniques des images satellite optique comme SPOT (Binet R. & Bollinger L., 2005; Michelle 
M. et al., 2012; Michelle M. et al., 2008; Ozgun K.A. et al., 2010; Puymbroeck N.V. et al., 2000), 
Aster (Avouac J-P. et al., 2005; Herman F. et al., 2011) ou radar comme SAR  (Fialko, 2004; 
Michel R. & Avouac J-P., 1999; Peltzer G. et al., 1999; Simons M. et al., 2002) et la photo 
aérienne (Michel R. & Avouac J-P., 2006; Michele M. & Briole P., 2007). Depuis 2003,  (Casson 
B. et al., 2003) ont utilisé la corrélation optique pour analyser les photos aériennes de glissement 
de terrain. Sur l’exemple de « La Clapière », sur une période de 17 ans (de 1983 à 1999), ces 
auteurs ont pu déterminer une vitesse de déplacement  de 1,7 cm / jour. 
 
I.2. Site d’étude. 
Le glissement de terrain de Tena (fig. 1) est situé dans les Pyrénées occidentales 
espagnoles, immédiatement au sud du col du Pourtalet et de la frontière franco-espagnole, en 
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amont de la vallée d’Ossau. Le glissement de terrain de Tena est situé au-dessus de la rivière 
Gallego. Il fait partie d’un ensemble de glissements qui affectent essentiellement les formations 
paléozoïques de la zone Axiale (fig. 1). L’escarpement de ce glissement de Tena est de 500 m de 
long pour une aire d'environ 0,35 km², et des pentes variant entre 25° et 35°. Le plan de rupture 
principal a été atteint par forage à plus de 40 mètres de profondeur (cf. plus bas). 
Les formations paléozoïques des Pyrénées axiales affectées par les glissements, montrent 
des déformations multiples hercyniennes et alpines (Garcia-Ruiz J.M. et al., 2004; García R.J.M. 
et al., 1995; Mulas de la Pena J. & Fresno-Lopez F., 1995). Le centre de la vallée est caractérisé 
par des affleurements de schistes du Dévonien, chevauchés au nord par une formation calcaire 
d’âge Carbonifère. Au sud-ouest affleurent un conglomérat carbonifère et quelques grès 
permiens. 
Localement, ces formations sont recouvertes par des dépôts quaternaires représentés par 
des alluvions dans la vallée et des colluvions sur les pentes. Ces dépôts montrent une épaisseur 
importante  favorisée par la forte érosion des schistes. 
Le pied des escarpements est généralement couvert par des dépôts d'éboulis. Dans un 
passé proche, l'action des glaciers a sculpté le paysage surtout dans la partie supérieure du bassin 
(zone SW) avec la présence de nombreux  cirques glaciaires et de dépôts morainiques. 
Localement, il est également possible d'observer la présence de glaciers rocheux qui ont 
probablement été actifs lors du petit âge glaciaire. En fait, le processus périglaciaires et la pente 
sont responsables de la forme du paysage de la vallée. La zone d'étude montre une sismicité 
faible à moyenne (Mulas P.J. et al., 2010), et est contrôlée par deux structures tectoniques suivant 
la direction NW-SE parallèle à la vallée et la direction SW-NE. 
 
I.3. Objectif du travail 
Cette vallée de Sallent de Gallego est aussi marquée par un fort impact anthropique : en 
dehors des localités du Pourtalet, de Formigal et de Sallent de Gallego, cette empreinte se marque 
par la présence de deux barrages, de routes de liaison vers la France et d'un large domaine 
skiable. En raison de l'environnement géologique, des fortes pentes et de la pluviométrie 
importante, la zone est affectée par de nombreux glissements. Par conséquent, acquérir une base 
de données actualisées des glissements de terrain est essentiel pour la planification territoriale et 
le développement des infrastructures. En 2004, un parking a été construit au pied du glissement, 
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près de la route A136. Cela, nous le verrons par la suite, est une cause majeure de l’augmentation 
de l’instabilité et a fortement réactivé le glissement. 
 
Figure 1 : Données du glissement Tena ; a) carte géomorphologique et géologique du glissement de 
Tena ; b) profil de résistivité électrique noté ETMport1 sur la carte géologique ; c) profil de vitesse 
(onde P) sismique noté STM -port2 sur la carte géologique (données obtenues dans le cadre du 





Dans le cadre du projet DO-SMS sur le Sud-Ouest Européen, nous avons proposé de 
prendre la vallée de Salent de Gallego comme site pilote et de regarder plus particulièrement le 
glissement de Tena via des mesures in situ des mesures de télédétection. Ce projet coordonné par 
le GET (UMR 5563) vise à quantifier les mouvements de terrain. Durant ce projet diverses 
campagnes DGPS ont été menées : 
- De Mai à Novembre 2006, (Merodo F.J.A. et al., 2008) a fait quatre campagnes de 
mesures DGPS sur 46 points du glissement. 
-De Septembre 2010 à Mars 2010,  nous avons effectué deux autres campagnes de mesure 
DGPS sur les 46 points que l'on a comparées avec la campagne de 2006. 
-En 2009, l’IGME a effectué une campagne de mesure GBSAR au sol pour avoir un suivi 
haute résolution du glissement Tena. 
-En 2009, toujours dans le cadre du projet DOSMS, un système d’inclinomètres et 
d’extensomètres a été installé pour étudier les mouvements verticaux et horizontaux.  
Cependant, nombre  des méthodes utilisées ne fournissent que des informations 
ponctuelles sur les glissements.  
L’objectif de mon travail est de fournir une mesure du champ de déplacement associé aux 
glissements de terrain par des études combinées de corrélation optique et de mesures in situ  sur 










Chapitre 2 : Classification des 
mouvements de terrains et influence des 




Dans ce chapitre, tout d’abord, nous présenterons les diverses classifications des 
mouvements de terrain. Nous étudierons ensuite les “grands glissements“ à travers le monde et 
regarderons plus en détail les facteurs déclenchants notamment l’effet de l’accélération sismique 
(NGUYEN A.T et al., 2011) .  
 
II.1 Les mouvements de terrain 
On peut classifier les glissements de terrain de plusieurs façons, chaque méthode ayant 
une utilité particulière. Quatre classifications sont le plus souvent utilisées : celle de Varnes 
(Varnes D.J., 1954, 1978), celle de Hutchinson (Hutchinson J. N., 1968; Hutchinson J.N 1988), 
celle d’EPOCH (EPOCH, 1993) et celle de Dikau et al. (Dikau R. et al., 1996). 
Les recommandations du groupe de travail sur l'inventaire des glissements de terrain du 
monde (Working Party on World Landslide Inventory- WP/WL) (WP/WLI, 1990, 1993) ont 
défini la notion d'activité en se référant aux conditions spatiales et temporelles,  l'état, la 
distribution et le style. Dans ce concept, le premier terme décrit les informations concernant 
le moment où le mouvement a eu lieu, permettant une prévision des évolutions, le second 
terme décrit, d'une manière générale, le glissement de terrain en mouvement, et le troisième 
terme indique comment il se déplace. Le WP/WL a utilisé comme base la classification de 
Varnes (1978). Le Mondial de la Route (AIPCR) rapport "Glissements de terrain: des techniques 
d'évaluation des risques" (Escario M. V. et al., 1997) a aussi présenté une classification basée 
sur celle de Varnes. La méthode de Varnes divise les glissements de terrain en différents 
types selon le matériau et le type de mouvement. Cette classification distingue cinq types 
de mouvements de masse (chute, bascule, glissement, étalement et écoulement) et 3 types de 
matériaux (roche, ‘sols’ à texture grossière, et ‘sols’ fins).  
Les chutes se font en grande partie à l’air libre. Le mouvement démarre à partir de 
détachement de matériel d'une paroi verticale ou fortement inclinée et n'implique généralement 
pas de déplacement en cisaillement.  
Le basculement (‘topple’) implique un pivotement du matériel autour d’un axe horizontal 
perpendiculaire à la pente à l’air libre ou non. Ce type de mouvement est assez proche de la chute 
mais se fait généralement sur des pentes moins fortes. Il inclut les « failles panaméennes » des 
géomorphologues. Le fauchage correspond à un pivotement proche du basculement mais qui 
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affecte la partie superficielle (plus ou moins altérée) de la pente et se manifeste essentiellement 
par une déformation ductile. 
Le glissement est un déplacement en bloc dans le sens de la pente avec peu ou pas de 
déformation interne. On distingue les mouvements rotationnels s’effectuant sur une surface 
gauche et les mouvements translationnels s’effectuant sur un plan.  
L’étalement latéral (‘lateral spreading’) se produit sub-perpendiculairement à la pente 
avec fragmentation d’un bloc initial et s’accompagne nécessairement d’un glissement vers l’aval. 
On admet souvent comme étalement latéral une déformation ductile ‘en galette’ lente de roches 
tendres.  
Les écoulements (‘flow’) se traduisent par un déplacement parfois lent mais le plus 
souvent rapide essentiellement vers l’avant mais aussi latéralement. L’écoulement peut impliquer 
un ensemble de débris (‘debris flow’ aussi bien qu’un matériel très fin riche en eau. Les 
écoulements sont les mouvements de terrain les plus dangereux parce qu’une coulée peut se 
déplacer sur des pentes très faibles, de quelques degrés, même quand les fragments solides 
représentent 80 à 90 % de sa masse totale. La vitesse et la distance parcourue dépendent de la 
nature des matériaux, la quantité d’eau, la viscosité du mélange eau-matériau, la topographie, la 
saturation en eau des sols sur lesquels elle se déplace. En fait, les limites entre ces différents types 
de mouvements sont assez floues et tous les types intermédiaires peuvent être rencontrés (tableau 
1)  
Roche (‘rock’), débris (‘debris’) et terre (‘earth’) ou sol (‘soil’) sont les termes 
généralement utilisés pour distinguer les matériaux impliqués dans le processus de glissement de 
terrain. Si le terme roche ne souffre d’aucune ambiguïté, la distinction entre terre et débris peut 
être moins évidenteLe plus souvent, la distinction entre terre et débris se fait en comparant le 
pourcentage des fractions granulométriques. Si le  pourcentage des particules ayant un 
diamètre supérieur à 2 mm (sable, limon) est inférieur à 20%, le matériau est défini comme étant 
de la terre (sable (‘sand’) et limon (‘shale’) en termes géologiques); dans le cas contraire, il 
est qualifié de débris. Les termes ‘earth’ and ‘soils’ sont en général considérés comme 




Tableau 1 : Les types de glissements de terrain modifié (Varnes D.J., 1978) la classification 
des mouvements de terrain 
Type de mouvement 





Chutes de block 
(Rock fall) 
Chute de débris 
(debris fall) 




























block silde ; debris 
slide) 
Glissement de 
terre (Earth block 
slide ; earth slide) 


















terre (Earth flow, 
soil creep) 




En fait, il nous semble plus judicieux de réserver le terme ‘soil’ aux glissements très 
superficiels.  La vitesse de déplacement et la quantité d'eau mélangée – les deux étant fortement 
liés dans les matériaux meubles et fins – sont des éléments essentiels dans la dangerosité des 
mouvements de terrain et se traduisent dans leur géométrie. La reconnaissance des formes est 
donc essentielle dans l’établissement des cartes d’aléas.  
 
Figure 2 : Le classification de glissement de terrain. Modifié d’après USGS 2004  
En analysant plus finement le glissement de Tena, comme nous le verrons dans le chapitre 
4, nous nous sommes rendu compte qu’il s’agissait d’un glissement complexe entremêlant des 
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écoulements de débris, des glissements circulaires à rupture profonde et à rupture plus 
superficielle voire même des phénomènes de gélifluxion dans la partie superficielle. 
 
II.2 Stabilité des pentes et séismes 
II.2.1. Introdution 
L’analyse de la stabilité des pentes est, après la reconnaissance des structures et la 
détermination des mouvements, l’un des problèmes majeurs que l’on rencontre dans l’étude des 
glissements de terrain. La stabilité des pentes dépend d’un ensemble de facteurs statiques, 
intrinsèques (poids unitaire et cohésion de la roche ou du sol) ou extrinsèques (pression d’eau, 
angle de pente, profondeur de la surface de glissement) et facteurs dynamiques dont le plus 
important est la secousse sismique. 
La prise en compte de la secousse sismique ou tout autre ébranlement équivalent nécessite une 
analyse dynamique. L’analyse dynamique par modélisation mathématique ou numérique requiert 
des données de très haute qualité et densité, ce qui la rend le plus souvent impraticable pour 
l’ingénieur de terrain ou le chercheur qui étudie les paléo-glissements. 
L’approche la plus simple est l’analyse pseudo-statique que l’on utilisera ici dans laquelle 
l’accélération sismique agissant sur la masse du glissement de terrain potentiel est traitée comme 
une force intrinsèque statique permanente dans l’analyse du facteur de sécurité. Cette procédure 
est simple et rapide et ne nécessite pas plus d’information que ce qui est nécessaire à l’analyse 
statique. Ce type d’analyse a été utilisé par les chercheurs de l’USGS (United State Geological 
Survey) et en particulier (Keefer 1984, Jibson 1993, Jibson et Keefer 1988, Jibson et al. 1998, 
Wilson et Keefer 1983, 1985), ainsi que les chercheurs italiens dont (Romeo 2000, Del Gaudio et 
al. 2003, Del Gaudio et Wasowski 2004). Dans une approche de ce type, en l'absence de mesures 
accélérométriques, l'effet de site est minimisé. Dans la discussion sur l'origine de ces glissements, 
le rôle des litages, que certains considèrent comme un effet de site, la présence d'un niveau 
imperméable ou, au contraire, d'un niveau susceptible de piéger l'eau, seront examinés. 
L'amplification du PGA (Peak Ground Acceleration) vers le haut des pentes (Meunier et al., 
2007, 2008) ne sera pas discuté. Les difficultés sont que les grands glissements occupent le plus 
souvent la totalité de la pente, de la crête au cours d'eau, qu'ils sont trop peu nombreux pour une 
analyse quantitative de ce facteur. Les travaux de Meunier et al. (2007, 2008) montrent que 
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l'accélération peut être, au maximum, multipliée par 1,5, ce qui n'est pas susceptible de modifier 
fondamentalement les résultats. 
Nous utiliserons ici une généralisation de la méthode de Newmark (1965) qui implique 
une accélération sismique parallèle à la pente. Dans cette nouvelle approche, développée par 
Inglès et al. (2006) l’accélération n’est pas nécessairement parallèle à la pente et le rapport entre 
les accélérations verticale et horizontale dépend de la situation sismique de la pente (magnitude 
du séisme, distance à la source du séisme, type de faille).  
Si ces relations sont fiables, on peut espérer se servir de paléo-glissements de terrain en 
tant que marqueurs paleo-sismiques (cf. Jibson et Keefer, 1993 ; Darrozes et al., 2002, 2007). 
Comme ces relations sont basées sur l’intensité d’Arias, un des aspects essentiel de ce travail a 
été de tester les différentes relations d’atténuations proposées dans la littérature en comparant les 
valeurs obtenues par ces différentes relations pour différentes magnitudes et différentes distances-
à-la-source (Fig. 3).  
Que le glissement se produise dans une région sismique ou non, l’analyse de la stabilité de 
la pente exige que soient connus ou estimés divers paramètres géométriques et géotechniques. 
Quand on étudie une pente donnée susceptible de glisser, on fait souvent une évaluation des 
paramètres géotechniques à partir d’essais en laboratoire, et en particulier la cohésion et l’angle 
de friction sur la surface de glissement ou l’angle de friction interne du matériel susceptible de 
rompre. Le problème essentiel dans ce cas est de savoir quel matériel on va examiner. 
L’expérience des géologues ou ingénieurs de terrain montre que la rupture a souvent lieu suivant 
des fractures ou des zones de cisaillement préexistantes, pas toujours faciles à déceler. Dans ce 
cas, les paramètres mécaniques à connaître sont ceux du matériel remplissant la fracture ou de la 
zone de cisaillement.  
Beaucoup de données existent sur les caractéristiques des glissements de terrain. Dans ce 
travail, on a choisi d’étudier les méga-glissements de terrain dont certains exemples 
spectaculaires ont figuré sur les revues, par exemple, le glissement de Baga Bogd dans les 
montagnes de l’Altai en Mongolie (Philip et Ritz, 1999) figurant en couverture de la revue 
Geology. 
Nous avons choisi arbitrairement de considérer comme méga-glissements ceux dont le 
volume était égal ou supérieur à 1 km3. Ce volume est celui du glissement de Mayunmarca 
(Andes péruviennes) du 25/4/1974 (Kojan et Hutchinson, 1978) qui est le plus grand observé par 
des témoins et étudié immédiatement après sa formation (cf. Keefer, 1984, ou Voight, 1978). 
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Pour se limiter « vers le haut » on n’analysera pas les méga-glissements associés à l’effondrement 
sectoriel de volcans actifs mobilisant jusqu’à plusieurs centaines de km3, essentiellement sous 
forme d’avalanches rocheuses (Moore et al., 1989, 1994 ; Carracedo et al., 1999 ; Stillman, 
1999 ; Ablay et Hürliman, 2000 ; Garcia et al., 2006).  
Une vingtaine de méga-glissement continentaux tels que définis ci-dessus sont décrits ou 
simplement signalés dans la littérature. Nous nous sommes donc limités aux 14 qui étaient décrits 
avec suffisamment de détails pour l’on puisse entreprendre l’étude proposée (Tab. 3 à 7). 
Beaucoup de données lithologiques, géométriques, géomorphologiques st structurales existent 
dans la littérature sur ces glissements (Tab. 2) mais curieusement deux d’entre eux, le glissement 
deThames township Nouvelle Zélande, affectant « bien plus récemment » il y a « peut-être 5000 
ans » d'anciens (> 4,5 Ma) édifices volcaniques largement érodés , (Moon et Simpson, 2002)  et 
le glissement de Köfels, Alpes autrichiennes affectant au Pleistocène des gneiss granitiques plus 
ou moins oeillés (Brückl et Parotidis, 2005), ont fait l’objet d’une étude mécanique et d’une 
analyse de stabilité. 
 
II.2.2. Stabilité statique des pentes  
Tous les méga-glissements étudiés à l’exception du Thames township (Nouvelle Zélande) 
et du Belbeck (Crimée, Pánek et al., 2008) peuvent être analysés en utilisant le modèle le plus 
simple de pente infinie (surface de rupture parallèle à la pente). Cette approche est valable si (1) 
la masse glissée est fine en comparaison de sa longueur (épaisseur/longueur < 0,15 selon le 
critère de Skempton & Hutchinson, 1969), (2) si la surface de glissement est parallèle à la surface 
topographique, (3) si le tout le glissement est localisé sur la surface basale.  
L’analyse statique classique la plus simple consiste à rechercher un facteur de sécurité 
statique, FS, qui doit être ≥ 1 pour que la pente soit stable. Dans la suite de cette étude, on 
considèrera que la masse est « instable » quand 1 < FS < 1,5 ; stable quand 1,5 < FS < 3 et 
inamovible quand FS > 3. 
Dans ces conditions, la facteur de sécurité statique peut être exprimé comme : 
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     [1] 
où c’est la cohésion effective, φ’est l’angle de friction interne effectif, γ est le poids unitaire du 
matériel, γw est le poids unitaire de l’eau, α est l’angle de pente à partir de l’horizontale, H est la 
profondeur de la surface de rupture et m est une fraction de H indiquant la hauteur de la table 
d’eau. La pente est stable pour FS > 1,5 ; instable pour 1 > FS > 1,5 ; et le glissement se produit 
pour FS ≤ 1.  
 Dans cette expression, des facteurs intrinsèques (poids unitaire et cohésion de la roche ou 
du sol) sont combinés avec des facteurs extrinsèques comprenant la pression d’eau exprimée en 
fonction de la hauteur de la table d’eau dans le sous-sol, l’angle de pente et la profondeur de la 
surface de rupture déterminant à la fois la pression de confinement et la force motrice. 
La pression d’eau exprimée comme la hauteur relative de la table d’eau varie en général 
entre 0 et 1 mais peut excéder 1 dans deux cas en particulier : (1) une pression artésienne peut se 
manifester à partir d’une source lointaine à une altitude supérieure à celle du futur glissement ; 
(2) l’eau peut être piégée dans la masse rocheuse rendant ainsi la pression d’eau voisine de la 
pression lithostatique (cf. Hoek et Bray, 1981). Le cas (1) peut se produire quand le glissement 
intervient suivant une faille régionale (chevauchement ou faille normale) à condition que cette 
faille ne soit pas recoupée par d’autres failles de même âge ou plus jeunes, ce qui est assez 
improbable dans les chaînes actives ou récemment actives. Le cas (2) requiert que la roche ne soit 
pas poreuse et que le ou les drain(s) préexistants (par exemple, faille ou zone de failles peu 
inclinée) qui ont pu amener l’eau soi(en)t scellés. Ce scellement pourrait être, par exemple, le 
résultat de la cristallisation de nouveaux minéraux, de barrières d’argile dues à l’altération, 
l’intersection des failles minéralisées bloquant la circulation d’eau, et qu’elles ne soient pas ré-
ouvertes à cause de nouvelles fractures. En outre, on peut noter que des réseaux de fractures 
impliquant des fractures ouvertes vont faire qu’une masse rocheuse normalement imperméable va 
se comporter comme une roche poreuse. En conséquence, il semble très improbable en pratique 





Tableau 2 : Facteurs facilitant les glissements de terrain - modifié à partir de (Summerfield M.A., 
1991).    
 
Facteurs Exemples 
Facteurs contribuant à la croissance de la contrainte de cisaillement 
Suppression du support latéral à la suite de 
l’incision de la pente ou rupture de pente 
Erosion par  rivières et glaciers, action des 
vagues, faille, chute de roche ou glissement 
préexistant 
Enlèvement du support sous-jacent Creusement en base de pente par une rivière, 
diminution de résistance à cause de l’extrusion 
de sédiments sous-jacents 
Chargement de la pente Accumulation de débris 
Contrainte transitoire Séismes 
Facteurs contribuant à la décroissance de la contrainte de cisaillement 
Effet de l’altération météorique Dissolution du ciment des roches, Dissolution 
of cementing mineral in rock, desegregation 
des roches grenues 
Changements dans la pression d’eau des pores Saturation, adoucissement du matériel 
Changement de  structure Creation de fissures 
 
Dans les roches stratifiées ou foliées, le plongement de la surface de glissement dépend 
souvent de la structure tectonique. Dans les chaînes actives, le plongement peut avoir varié avant 
mais aussi après que le glissement se soit produit. Quand les glissements ont affecté des plis par 
propagation de failles, la pente actuellement observée doit être considérée comme la plus grande 
possible, la pente du glissement quand il s’est formé étant probablement plus faible. Pour 
mémoire, la table 2 (d’après (Summerfield M.A., 1991)) présente d’autres facteurs capables de 
faciliter le glissement. 
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II.2.3. Stabilité de pente dynamique dans le cas d’une secousse sismique : 
La prise en compte de la secousse sismique ou tout autre ébranlement équivalent nécessite 
une analyse dynamique. L’analyse dynamique par modélisation mathématique ou numérique 
requiert des données de très haute qualité et densité, ce qui la rend le plus souvent impraticable 
pour l’ingénieur de terrain ou le chercheur qui étudie les paléo-glissements.  
(Jibson 1993) considère que ‘ l’analyse pseudo-statique est utile pour identifier 
l’accélération-limite et donc l’accélération sismique maximale (Peak Ground Acceleration, PGA) 
en dessous de laquelle aucun déplacement ne se produit sur la pente’ mais aussi que ‘l’utilité de 
l’analyse pseudo-statique est limitée parce qu’elle ne fournit qu’un seul seuil numérique en 
dessous duquel aucun déplacement n’est prédit et au-dessus duquel une rupture complète est 
prédite.’  
Quand l’histoire accélération-temps du séisme est inconnue comme pour les paléo-
glissements, un rétro-calcul du seuil d’intensité sismique requis pour causer une rupture 
catastrophique peut être utilisé pour définir une magnitude limite inférieure pour le séisme 
déclencheur (Jibson et Keefer, 1993 ; Del Gaudio et al., 2003 ; Del Gaudio et Wasowski, 2004). 
L’analyse de (Newmark 1965) du déplacement permanent, largement utilisée en 
ingénierie sismique, constitue une méthode simple pour déterminer cette magnitude et la distance 
du site à la source du séisme déclencheur (Jibson et Keefer, 1993). Même si la géométrie, la 
structure, de la lithologie et la position des glissements ne sont pas prises en compte (cf. 
discussion), cette analyse permet une première approche numérique de l'influence des séismes 
dans les zones ou à des époques géologiques où les mesures accélérométriques n'étaient pas 
possibles. 
La méthode de Newmark (1965) envisage un glissement déclenché par un séisme comme 
un bloc rigide glissant par friction sur un plan incliné soumis à la même accélération que la pente. 
Le bloc se déplacera quand la somme des forces statiques et dynamiques excédera la résistance 
au cisaillement de l’interface bloc – plan incliné. L’accélération critique parallèle à la pente 
requise pour vaincre la résistance au cisaillement (acN) de cette interface a été définie comme une 






                                                   acN = (FS-1) sinα       [2] 
 où acN est l’accélération critique en terme de g (accélération due à la gravité terrestre) ; FS est le 
facteur de sécurité statique et α est l’angle de pente. 
Dans le modèle de pente infinie, (Newmark 1965) considère que l’accélération du terrain 
aS est parallèle à la pente et vers le bas. 
Pour être plus proche des conditions réelles de secousse du terrain, l’approche de 
Newmark a été généralisée en prenant en compte une accélération non parallèle à la pente (Inglès 
et al., 2005). Dans cette dernière approche, le rapport des composantes verticale et horizontale de 
l’accélération sismique k1 = aSv/aSh dépend de la situation sismique de la pente considérée 
(magnitude, distance à la source du séisme, type de faille). Durant le séisme, l’accélération 
verticale joue alternativement vers le bas et vers le haut. 
Les mouvements vers le haut nécessitant des accélérations nettement plus grandes et dans 
la plupart des cas plus grandes que l’accélération maximum du terrain, (PGA = peak ground 
acceleration) seul le cas de mouvement vers le bas a été considéré. Dans ce cas : 
















   [3]                  
où aShc est l’accélération critique nécessaire pour réduire le facteur de sécurité pseudo-statique à 
1, exprimée en terme de g.  
 Dans ce modèle général (Inglès et al., 2005), le modèle de Newmark correspond au cas 
particulier où kl = tanα.  
L’analyse conventionnelle de Newmark calcule le déplacement cumulatif (DN) du bloc 
glissant par une double intégration de la partie de la courbe accélération – temps qui excède 
l’accélération critique (Wilson et Keefer, 1983). 
Ces relations impliquent un paramètre de déplacement de sol, l’intensité d’Arias qui mesure 
le potentiel destructif d’un séisme par l’intégrale du carré de la courbe accélération – temps, ou 
en d’autres mots, la somme des carrés des accélérations sur les enregistrements de fortes 
secousses sismiques :  
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où aI est l’intensité d’Arias en unités de longueur par unité de temps (m/s), ( )ta  est la courbe 
accélération – temps en unités de g, et g est l’accélération de la pesanteur.  
La relation empirique établie par (Jibson et al. 1993) à partir de séismes californiens prend 
la forme suivante : 
 
                                        logDN = 1,460 logIa – 6,642 acN + 1,546    [5] 
               
où DN (déplacement de Newmark) est en centimètres, Ia en mètres par seconde et acN 
(accélération critique de Newmark) en fraction de g. 
 Cette relation a été légèrement modifiée par (Jibson et al. 1998) : 
 
                                          Log DN = 1,521 logIa – 1,993 logacN – 1,546   [6] 
          
 A partir de 190 enregistrements accélérométriques de 17 séismes italiens avec magnitudes 
entre 4,5 et 6,8, (Romeo 2000) a trouvé que le meilleur indicateur du déplacement co-sismique 
est une fonction linéaire du rapport d’accélération critique K = acN/PGA, et une fonction log-
linéaire de l’intensité d’Arias :  
 
                                        logDN = 0,607 logIa – 3,719 K + 0,852 ± 0,365   [7] 
          
 Del (Gaudio et al. 2003), sur la base de l’étude de (Romeo 2000), proposent une forme 
modifiée de l’équation de (Jibson et al. 1998) :  
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                              log DN = 1,891 log Ia – 2, 621 log acN – 2,098 ± 0,562   [8] 
 
 Comme l’accélération sismique horizontale aShc dans le modèle d’Inglès et al. (2005) est 
dans la plupart des cas plus petite que l’accélération critique de Newmark acN , le déplacement 
cumulé D calculé avec ce modèle sera plus grand que DN et les conditions d’instabilité seront 
atteintes pour des événements de plus faible magnitude. 
 En utilisant les relations (2), (3) et (5), on peut calculer le rapport KD=D/DN. On peut 
montrer que KD est indépendant de Ia et prend la forme suivante : 
 
                                     log KD = 6,642 aShc (Kac – 1)     [9] 
où Kac = acN/aShc. 
 Des relations semblables auraient pu être développées en utilisant (6) ou (7) à la place de 
(5).  
 Si une accélération critique peut être déterminée et un déplacement critique estimé 
(Wieczorek et al., 1985; Jibson et Keefer, 1993), on peut estimer le seuil d’intensité d’Arias requis 
pour initier la rupture. 
Quand l’intensité  d’Arias n’est pas connue à partir d’enregistrements sur le site où est 
susceptible de se produire le glissement de terrain, on doit utiliser une relation d’atténuation de 
l’intensité d’Arias. 
 
II.2.4. Atténuation de l’intensité d’Arias 
Plusieurs relations empiriques d’atténuation de l’intensité d’Arias pour estimer la 
composante verticale en champ libre du pic d’accélération (PGA) en termes de magnitude, 
distance à la source, conditions de site et type de faille ont été développées dans les années 90 
(Abrahamson et Litehiser, 1989 ; Campbell, 1989, 1997 ; Ambraseys et Simpson, 1996). Ces 
relations ont été utilisées pour prévoir les mouvements verticaux de sol dans les régions proches 
des sources dans les problèmes d’ingénierie. 
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A partir de séismes californiens, Wilson et Keefer (1985) ont suggéré une relation 
empirique simple pour estimer l’intensité d’Arias en fonction de la magnitude du séisme et la 
distance à la source : 
    log Ia  =  M - 2 log R - 4.1 + 0.44P    [10] 
                             
où Ia est en mètres par seconde, M est la magnitude de moment (Mw), R est la distance à la source 
du séisme en kilomètres et P est la probabilité en probits, de l’intensité d’Arias réelle dépassant 
l’intensité d’Arias prévue. De la même manière que KI, l’intensité d’Arias dépend de la situation 
sismique du glissement potentiel. D’autres relations empiriques et semi-empiriques ont été 
proposées ensuite par Sabetta et Pugliese (1996), Del Gaudio et al.(2003), Travasarou et al. 
(2003), Stafford et al. (2009) sur la base d’enregistrements accélérométriques provenant de 
différentes régions et notamment des Apennins et de la Nouvelle Zélande. En adaptant la formule 
de Sabetta et Pugliese (1996) et avec la même base de données que Romeo (2000), Del Gaudio et 
al. (2003) et Del Gaudio et Wasowski (2004) arrivent à une expression déjà notablement plus 
complexe que celle de Wilson et Keefer (1985) : 
   
          log Ia = -4.066 + 0.911M – 1.818 log (Re2 + 5.32)1/2 + 0.244 S1 + 0.139 S2 ± 0.397   [11] 
  
où S1 et S2 représentent des paramètres de site qui prennent les valeurs (0, 0) pour des roches 
dures, (1, 0) pour des sols superficiels et (0, 1) pour des sols profonds. 
(Travasarou et al. 2003, Stafford et al. 2009) proposent des relations nouvelles où les 
formes fonctionnelles des équations empiriques sont basées sur des modèles théoriques et les 
coefficients des variables indépendantes déterminés à partir d’analyses de régression non-
linéaires. (Travasarou et al. 2003) utilisent une large base de données globale de séismes crustaux 
superficiels comprenant 1208 enregistrements de 75 séismes avec magnitudes variant entre 4,7 et 
7,6 (distance focale non précisée). Cela donne : 
 
                       Ln Ia = 2.8 -1.981 (M - 6) + 20.72 Ln (M/6) – 1.703 log (R2 + h2)  
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        + (0.454 + 0.101 (M – 6) SC + (0.479 + 0.334 (M – 6)) SD – 0.166 FN + 0.512 FR   [12] 
où Ia est l’intensité d’Arias en m/s, M est la magnitude de moment, R est la distance à la source en 
km. h = 8,78 est une profondeur de foyer fictive déterminée par la régression. SC et SD – qui en 
pratique sont équivalents de S1 et S2 de Del Gaudio et al. (2003) – ont les valeurs (0, 0) pour les 
roches « non altérées », (1, 0) pour des roches tendres altérées et (0, 1) pour sols « profonds 
(>60m) » holocènes ou pléistocènes. FN et FR caractérisent le type de faille et ont les valeurs (0, 
0) pour les décrochements, (1, 0) pour les failles normales et (0, 1) pour les failles inverses ou 
inverses-décrochantes.  
Stafford et al. (2009) ont utilisé une base de données comprenant 23 séismes crustaux en 
Nouvelle Zélande et 200 enregistrements en champ proche de 41 séismes crustaux dans le 
monde, avec des magnitudes de moment entre 5,1 et 7,5, et une distance au foyer inférieure à 20 
km. 
 4 équations « prédictives » ont été développées par les auteurs : 
  
                        Ln Ia = - 5.6655 + 2.3762 M – 3.1536 Ln [r + exp (0.4854 M)] 
                                 + 0.0555 Z + 0.4437 SC + 0.7130 SD + 0.3695FR + ηi + εij  [13] 
  
 
                      Ln Ia = - 5.6006 + 2.5653 – 3.4648 Ln [r + exp (0.4939 M)] 
               + 0.0603 Z + 0.5014 SC + (0.2258 – 0.1680 Ln Ia, rock) SD + 0.3586 FR + ηi + εij  [14] 
 
                      Ln Ia = 0.2934 + 1.5569 M – 0.4445 (M – 6.5)2 – 3.2566 Ln (r + 24.9412) 
                                        + 0.0568 Z + 0.4348 SC + 0.7210 SD + 0.2790 FR + ηi + εij       [15] 
 
                       Ln Ia = 4.4537 – 4.4454 (M – 6)2 + 38.4435 Ln (M/6)  
                   + 2.3683 Ln (r2 + 11.06752)1/2 + 0.0598 Z + 0.4537 SC + 0.7442 SD 




où R est la distance à la source, Z est la profondeur de l’hypocentre. SC et SD prennent une valeur 
de 1 pour les sols et 0 pour les roches. FR est égal à 1 pour les failles inverses et inverses-
décrochantes et 0 pour les autres. Les effets spécifiques à l’évènement sont représentés par η et 
l’erreur du modèle et de l’enregistrement par ε. 
Les valeurs de l’intensité d’Arias obtenues par la relations (10) et par la relation (11) ont 
été introduites dans les relations (6/7) d’une part et (8) d’autre part pour la prévision de l’aléa 
sismique dans les glissements de terrain avec, le plus souvent, une approche « probabiliste » 
(Wilson et Keefer, 1985 ; Jibson, 1993, Jibson et al., 1998 ; Romeo, 2000 ; Del Gaudio et al., 
2003 ; Del Gaudio et Wasowski, 2004.) 
Le premier résultat de la comparaison des valeurs données par les différentes lois 
d’atténuation ci-dessus est qu’il existe des discordances parfois importantes entre les valeurs de 
l’intensité d’Arias données par ces différentes lois. Ces discordances sont relativement limitées 
quand on reste dans les domaines de magnitude et de profondeur focale pour lesquelles ces lois 
ont été établies, mais atteignent quand même une différence de ~2 m/s entre (Wilson et Keefer 
1985) et le modèle 3 de (Stafford et al. 2009) pour une distance à la source de 20 km et des 
magnitudes de 6 ou 7 (les profondeurs focales étant du même ordre de grandeur, c-à-d, <20 km) 
(Fig. 3). Ces différences deviennent naturellement beaucoup plus importantes quand on dépasse 
les valeurs pour lesquelles les relations ont été établies, c'est-à-dire pour les très grandes 
magnitudes (Mw 8 ou Mw9, Fig. 3) qui peuvent être suspectées d’avoir déclenché les méga-
glissements, des profondeurs focales supérieures à 20 km que l’on rencontre fréquemment dans 
les zones en subduction où ont été observés la plupart de ces méga-glissements, et même des 
distances à la source supérieures à 250 km. Une difficulté particulière survient avec les modèles 2 
et 4 de (Stafford et al. 2009) qui montrent Ia augmentant avec la distance à la source jusqu’à des 
valeurs supérieures à celles proches de la source, après avoir toutefois atteint un minimum (R~60 
km et Z~5 km in Fig. 3c). Des simulations montrent que cela provient du terme définissant la 
profondeur focale Z qui devient prédominant dans les modèles 2 et 4 qui ne sont donc pas 
sélectionnables dans notre cas (cf. discussion dans Stafford et al., 2009, pour la sélection de l’un 
ou l’autre de leurs modèles). Pour l’étude des méga-glissements de terrain, nous avons privilégié 
les modèles de (Wilson et Keefer 1985) et (Del Gaudio et al. 2003) qui ont été conçus, et utilisés 
avec succès, pour la prévision de l’aléa sismique en Californie et en Italie centrale. Ces modèles 





Figure 3 : Intensité d’Arias en function de la distance-a-la-source (R) ou la distance à l’épicentre 
(Re). DG: Del Gaudio et al. (2003); S1, S2; S3; S4: Stafford et al.’s (2009) models 1, 2, 3, 4; T: 
Travasarou et al. (2003); WK: Wilson & Keefer (1985). 
II.2.5. Utilisation des paléo-glissements pour l’étude paléo-sismique ou paléo-
tectonique : 
Si l’accélération critique peut être déterminée et un déplacement critique estimé, on peut 
envisager d’utiliser les relations (10) à (16) pour estimer l’intensité d’Arias seuil pour initier la 
fracturation. Le déplacement critique est défini comme le déplacement au-delà duquel le 
glissement ’ensemble se produitssée . Les masses qui ont un comportement fragile montrent un 
déplacement critique plus petit – généralement estimé à 5 cm (Wieczorek et al., 1985) – que celui 
des masses dont la ductilité permet d’accommoder une plus grande déformation avant de glisser. 
Ce dernier déplacement est le plus souvent estimé à 10 cm (Jibson et Keefer, 1993). A partir des 
relations (10) à (16) on peut ensuite établir des relations entre intensité d’Arias d’une part, et 
magnitude et distance à la source du séisme d’autre part. Quand la source sismique est bien 
documentée, la distance source – glissement et la profondeur du foyer sont connues et les 
relations doivent donner une estimation raisonnable de la magnitude du séisme déclencheur. Dans 
le cas de paléo-glissements, la source sismique n’est pas connue mais seulement estimée en 
fonction de la paléo-tectonique généralement définie à partir de données indépendantes du 
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glissement de terrain considérées (études paléo-sismiques en particulier mais pas uniquement). 
On peut également envisager de déterminer de possibles sources sismiques à partir d’une étude 
tectonique classique et de sélectionner la plus probable à partir des caractères d’un groupe de 
glissements (par exemple, Jibson, 1996) ou d’un méga-glissement particulièrement bien conservé 
(Darrozes et al., 2007). En fait, cette utilisation des paléo-glissements comme marqueur paléo-
sismique s’avère beaucoup plus complexe qu’espéré initialement. La première difficulté provient 
de la définition des propriétés mécaniques du paléo-glissement (cohésion et angle de friction 
internes effectifs au niveau du ou des plan(s) de glissement avant fracturation, hauteur relative de 
la table d’eau). Une autre difficulté majeure provient des discordances parfois importantes entre 
les valeurs de l’intensité d’Arias données par les différentes lois d’atténuation. 
  
II.2.6. Application aux méga-glissements de terrain 
II.2.6.1 Localisation 
Les méga-glissements tels que définis plus haut sont rares et situés dans des chaînes de 
montagne très actives comme les Andes ou l’Himalaya, ou des chaînes peu actives mais montrant 
un fort relief dû à une récente et profonde incision fluviatile comme les Alpes (Fig. 4; Tab 3). La 
Tab 3 montre aussi que dans les chaînes actives, les méga-glissements peuvent s’être produits sur 
des pentes fortes, principalement dans les flancs de vallées, mais aussi sur des pentes aussi faibles 
que 3° comme c’est le cas du glissement pléistocène de Baga Bogd en Mongolie (Philip et Ritz, 
1999) qui, avec 60 km2 (nouvelle estimation à partir du MNT SRTM) est le plus grand des 





Figure 4 : Localisation des mégaglissements étudiés. A: Anapurnas (Braga, Dukhur Pokhari, 
Kalopani, Latamrang); BB: Baba Bogd; Be: Belbek; F: Flims; K: Köfels; Ll: Lluta; M: 
Mayunmarca; Ta: Tarapaca; Ts: Tsergo Ri. 
 
II.2.6.2. Caractéristiques 
Les caractéristiques des méga-glissements de terrain déjà étudiés sont présentées dans les 
Tables 3, 4, 5 et 6. A l’exception du Rondu Mendi qui est une avalanche rocheuse et le Thames 
Township qui affecte d'anciens volcans fortement érodés et pour lequel une surface basale de 
régression circulaire a été construite (Moon et Simpson, 2002), tous ces méga-glissements sont 
plutôt fins et planaires et obéissent au critère de Skempton et Hutchinson (1969) de glissement 
par translation (rapport épaisseur/longueur < 0,15). Trois groupes principaux peuvent être définis 
en fonction de la pente. 
Méga-glissements sur forte pente. Ces glissements se sont formés sur des flancs de vallée ou des 
hauts de vallée à pente de 25-30°. Ce groupe comprend le glissement de Mayunmarca du 25 
Avril 1974, dans les Andes péruviennes du sud (Kojan et Hutchinson, 1978 ; Estrada Mendoza, 
2003) et les glissements préhistoriques de Köfels au Tyrol (Kubik et al., 1998 ; Brückl, 2001 ; 
Pollet, 2004 ; Brückl et Parotidis, 2005 ; Herrmanns et al., 2006), du Tsergo Ri, Himalaya du 
nord (Ibetsberger, 1996 ; Weidinger et al. , 1996 ; Schramm et al., 1998), du Rondu Mendi, 
Karakorum (Hewitt, 1998), de Kalopani, Braga, Dukur, Pokhari et Latamrang, Anapurnas, 
Himalaya (Weidinger, 1996, 2006 ; Fort, 2000). Ces méga-glissements apparaissent comme des 
glissements rocheux, se délitant fréquemment en glissements de débris et affectent des roches 
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siliciques cohésives comme des gneiss œillés (Köfels), des migmatites et autres granitoïdes 
(Tsergo Ri, Rondu Mendi) et grès indurés mais stratifiés (Mayunmarca). 
Méga-glissements sur pente moyenne. Ces glissements se sont formés sur des pentes de flancs 
de vallée à 10-25° comme Flims dans les Alpes suisses (Pollet, 2004 ; Pollet et al., 2004 ; 
Poschinger et al., 2006), sur un flanc d’un ancien volcan comme Thames Township dans l’île du 
Nord de Nouvelle Zélande (Moon et Simpson, 2002). Ces glissements se sont formés comme des 
glissements de blocs rapides dans des calcaires durs et stratifiés (Flims) ou affectent des roches 
dures (andésites) profondément altérées où ils forment des glissements de blocs de sol ou de 
débris (Thames Township). 
Méga-glissements sur pentes faibles. Ces glissements se sont formés sur les pentes inférieures à 
8° de flancs de vallée ou de fronts de chaîne. Ils comprennent les glissements pliocènes de 
Tarapaca et Lluta dans les Andes chilo-péruviennes (Darrozes et al., 2002 ; 2007 ; Strässer et 
Schlunegger, 2005), le glissement pléistocène inférieur de Baga Bogd (Philip et Ritz, 1999) et le 
glissement pléistocène supérieur de Belbek, dans les montagnes de Crimée (Pánek et al., 2008). 
Ces méga-glissements apparaissent comme des glissements de blocs de sol sans déformation 
interne (Tarapaca, Lluta) ou avec une déformation interne limitée (Baga Bogd, Belbek), formés 
de roche tendre mais cohésive (ignimbrites plus ou moins altérées à Tarapaca et Lluta, roches 
clastiques mal cimentées à Baga Bogd et Belbek).  
 
Tableau 3 : Caractéristiques générales des méga-glissements étudiés 1: Brûckl, 2001; 2: Brückl and Parotidis, 
2005; 3: Darrozes et al. 2002, 2007; 4 : Fort, 2000; 5: Hayashi and self, 1992; 6: Hermanns et al., 2006; 7: 
Hewitt, 1998; 8: Ibetsberger, 1996; 9: Ivy-Ochs et al., 1998; 10: Ivy-Ochs et al., 2009; 11: Kojan and 
Hutchinson, 1978; 12: Moon and Simpson, 2002; 13; Pánek et al., 2008; 14: Philip and Ritz, 1999; 15: Pollet, 
2004; 16: Pollet et al., 2005; 17: Poschinger et al., 2006; 18: Schramm et al., 1998; 19:  Sörensen and Bauer, 








t x L x Wm (km) 
Type 
Fernpass (5) 1.0  Non précisée dans la 
référence 
    
Tamins (5) 1.3  Non précisée dans la 
référence 
    




Engelberg (5) 2.75  Non précisée dans la 
référence 
    
Pamir (5) 2.0  Non précisée dans la 
référence 
    




1.5  Plutonique  and 
metamorphique 




Himalayas (21, 4) 




>1 – 2 
(~5) 
9 Calcaires, schistes, 
grès, dolomie 
>15  11x2.5x0.2 Glissement rocheux 
translationnel 
Dukur Pokhari,  
Annapurnas, 
Himalayas (21) 











Nepal (8,  18,  22)  
10 20-25 Leucogranites intrudés 
dans des  migmatites 
0.5 – 1 
(Head) 
 0.3x5x10 Glissement rapide de blocs 
rocheux 
Flims 
Alpes suisses (15, 16, 
17, 10) 
12 ~25 Calcaires 0.4 – 2.2 
(Head) 




(1, 2,  19, 15,  6)  
3 20 - 30 Gneiss 0.5 – 0.6 
(Head) 
 0.5x 4.6x3.8 Glissement rapide de blocs 
rocheux 
Thames township 
New Zealand (12) 
1 15-25 Cendres volcanic  
Plus ou moins altérées 
0.5 (Head)  
 





Altiplano, Perou (11) 
1 35-9 Grès, quelques lits de 
silts 





60 3 Cône alluvial 3 – 4.5 
(Head) 
 0.2x20x15 Glissement de blocs de sol 
Lluta 
Atacama, N. Chili 
(20) 
26 ~  ~2 (Head)  0.1-0.3x29x15 Glissement de blocs de sol 
Tarapaca 
Atacama, N Chili (3) 
4. 7.5 Ignimbrites, plus ou 
moins altérées 




1.2 2.4-11.2 Calcaires au-dessus de 
marnes et argiles 
  0.2x4.1x5.9 Etalement de sol et roche 
meuble, multiple slumps 
 
II.2.7.3 Analyses de stabilité de pente statique pour les méga-glissements 
 Peu d’analyses géotechniques ont été effectuées sur les méga-glissements. La table 4 
montre les résultats des analyses de stabilité de pente statiques utilisant les valeurs des auteurs 
quand elles sont disponibles ou des valeurs de la littérature pour des roches de même type 
(essentiellement à partir de Hoek et Bray, 1981). Les principaux résultats sont les suivants : 
 
Tableau 4 : Situation, âge, climat des méga-glissements. Mêmes références que Table  3 









Flanc de vallée Préhistorique (?) Mauvais 





Himalayas (21, 4) 







Flanc de vallée Interglacial Mauvais 
Haute montagne humide 
 
 
Dukur Pokhari,  
Annapurnas, 
Himalayas (21) 
Flanc de vallée Post Glacial Mauvais 






Flanc de vallée 5.4 kyr Mauvais 





Nepal (8,  18,  22)  
Tête de vallée 40 kyr Moyen 




Alpes suisses (15, 16, 
17, 10) 
Flanc de vallée 8.9 kyr 
Interstade  Kartell –
Kromer  
Assez bon 
Haute montagne humide 
2200 (2600) – 1200 m 
Transition vers des 
conditions plus chaudes 
et plus humides 
Köfels 
Alpes autrichiennes
(1, 2,  19, 15,  6)  
Flanc de vallée 9.8 kyr 
Interstade  Kartell –
Kromer 
Assez bon 
Haute montagne humide 
 
1800 – 1080 m 
 Transition vers des 
conditions plus chaudes 












Altiplano, Perou (11) 






Front de chaîne Pléistocène Très bon 
Hyperaride 
 




Front de chaîne >2.5 Ma Très bon 
Hyperarid 
 
Aride à hyperaride 
Tarapaca Front de chaîne ≤4.5 Ma Très bon  
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Atacama, N Chili (3) Hyperarid Aride à hyperaride 
Belbek 
Montagnes de   
Crimée (13)  
Flanc de vallée 
sur front de chaîne 
14C15-13 kyr Très bon 
Tempéré à semi-aride 
400 mm 
350 – 150 m 
Tempéré à semi-aride 
 
1 – Dans tous les cas, la pente reste stable en utilisant les valeurs pour des roches dures. Parmi les 
glissements sur faible pente, seul Belbek peut être instable dans des conditions asismiques mais 
seulement en supposant un matériel non-cohésif. 
2 – Les méga-glissements sur pente forte sont instables si l’on suppose la présence de larges 
discontinuités préexistantes (fractures tectoniques, stratification, foliation) où la cohésion est 
faible ou nulle. 
3 – Sans surprise, l’augmentation de la hauteur d’eau relative m réduit la stabilité mais, même 
pour les glissements sur forte pente, ne génère une instabilité que si des discontinuités à faible 
cohésion sont présentes. Dans seulement 1 des méga-glissements (Thames Township) la hauteur 
de la table d’eau a été estimée (83-84% dans une région proche) mais dans les conditions 
actuelles (Moon et Simpson, 2002). En fait, dans les régions où l’on observe les méga-
glissements, le taux de précipitations varie actuellement entre relativement modéré (650-1000 
mm/an) et hyper aride (4 mm/an durant le siècle dernier pour Tarapaca et Lluta, Vargas et al., 
2000). A Tarapaca et Lluta et probablement Baga Bogd, le climat est resté aride à hyper aride 
durant tout le Cénozoique supérieur (Alpers et al., 1988 ; Gregory-Wodzichi, 2000). Ailleurs, le 
climat a varié fréquemment durant le Pléistocène et l’Holocène (Tab. 4).  
Tableau 5 : Propriétés mécaniques (suite) et caractéristiques géométriques des méga-glissements. 
Mêmes références que Tab. 3 avec  en plus : 23 : Barton, 1973; 24 : Hoek et Bray, 1981 








de la surface 
basa-le (km) 
Hauteur relative de la 
table d’eau  
 
Kalopani, Annapurnas 
Himalayas (21, 4) 
  26 17 ≥1 Haute ? (environne-ment 











33-40° à 25-35° (23); 
30-45° (24) 
25-28 20 0,5 Haute à très haute (fort 





30-40° (24) 26 22/12 0,7 Id. Kalopani and Braga. 
Tsergo Ri 
Centre-nord du Nepal 
(8, 22,  18) 
 
 26 20-25 0,7-0,8 
(d’après Fig 1 
dans 18) 
Haute (climat de mous-
son déjà installé) 
 
Flims 
Alpes suisses (15, 16, 
17) 




Austrian Alps  (1.2, 
19,  15, 16, 6) 
1000-5600 kPa, (1); 
 2100 kPa (2) 
 
21-24° (1); 28° (2);; 
 
26 20 - 30 0,5 Haute ? (environnement 
de haute montagne, 
nombreuses fractures) 
Thames township 
Nouvelle Zélande (12) 




26±3 x 10-3 





15-25 0,4  Actuellement >83-84% 
Climat probablement 
aussi humide 
 qu’aujourd’hui lors du 
glissement 
Mayunmarca 
Altiplano, Peru (11) 
0 (débris plus ou moins 
consolidés)(11) 
 








and Bray, 1981) 
35-9 1,9 Haute à très haute 
(fréquentes sources dans 





grained glacial till) to 1 
(soft sedimentary rocks) 
(24) 
11 to 15 
(d’après Hoek 
et Bray, 1981) 
15-22 
3 0,4 Basse (climat très aride)  
mais présence 
d’évaporites et d’argile à 





glacial till) to 25-35° 










 Moyenne 2,72°    
avec1,49° à 15-
16 km de la 
tête) ; 6,5°  
entre 0 et 3,6 
km  
0,2-0,3° , ~0,6 à 
la tête selon la 
reconstruction 
in (2) 
Basse (climat aride à 
hyperaride) mais 
présence d’ignimbrites 
très altérées à la base 
Tarapaca 









Montagnes de Crimean 
(13) 
  2,4-11,2° ; 
(pente moyen-
ne: 6.8)) 
0,09 Moyenne (climat 
tempéré à aride) mais 
présence d’argiles riches 
en smectite sous des 
calcaires 
  
Seulement 4 des méga-glissements ont été datés. Le glissement de Belbek a été daté à 15 
000 14C ans BP (~18 500 – 18 100 ans cal. BP d’après INCAL 04) (Pánek et al., 2008), ce qui 
correspond à une période de retrait et nouvelle avancée des glaciers entre le dernier maximum 
glaciaire (LGM) et le Dryas ancien (OD) (van Husen, 1997), ce qui suggère une augmentation 
des précipitations. Le glissement de Köfels s’est produit il y a 8900 ans cal. (Poschinger et al., 
2006 ; Ivy-Ochs et al., 2009) au cours d’un épisode plus chaud et peut-être plus humide précédant 
« l’évènement froid de 8200 ans » (Magny et al., 2001). Le glissement de Latamrang s’est 
produit il y a 5400 ans cal. pendant la période froide (et humide ?) (Magny et al., 2001) succédant 
à l’Optimum Climatique de l’Holocène (HCO, 7 000 – 6500 (5900) ans cal BP, Vollweiler et al., 
2006, 2009). Toutes ces données montrent que les méga-glissements se sont produits dans des 
conditions variables de température et de précipitation. Il est dans tous les cas impossible de 
savoir s’ils se sont formés ou non au cours de précipitations inhabituellement fortes ou durant une 
période de précipitations inhabituellement longue. Le seul exemple effectivement observé, le 
Mayunmarca, ne s’est produit sous aucune condition particulière de précipitation. 
D’autres processus asismiques peuvent avoir favorisé le glissement. A Köfels, Brückl et 
al. (2001) pensent que le glissement a été préparé par le retrait de la glace censé occuper toute la 
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vallée (mais sans qu’aucune évidence soit présentée). Cette interprétation a été rejetée pour Flims 
(Poschinger et al., 2006), dans le Karakorum (cf. Hewitt, 1998) et dans l’Anapurna (Fort, 2000 ; 
Weidinger et al., 2006) à cause de la simple observation géomorphologique que la glace 
n’occupait pas toute la vallée. A Mayunmarca, il n’y avait pas de glacier. L’érosion de la haute 
vallée est invoquée à Mayunmarca comme une cause d’augmentation de l’instabilité bien que 
l’érosion de la tête du futur glissement est en général considérée comme un facteur favorisant la 
stabilité en réduisant le couple moteur. Des glissements mineurs précédant le méga-glissement 
ont été reconnus dans la plupart des cas, et l’endommagement préalable qu’ils provoquent est 
supposé avoir favorisé ce méga-glissement à Köfels (Herrmanns et al., 2006) et Mayunmarca 
(Kojan et Hutchinson, 1978). A Tarapaca, la présence de vallées profondément incisées en 
bordure du glissement peut être interprété comme favorisant le méga-glissement en laissant des 
limites latérales libres pour le futur méga-glissement (Darrozes et al., 2007). Une incision en base 
de pente promouvant le glissement est décrite à Rondu Mendi (Hewitt, 1998).  
 
II.2.6.4. Effet des séismes 
 
 Tous les méga-glissements de terrain ont eu lieu dans des régions sismiquement actives. 
L’activité sismique est modérée pour les glissements alpins de Köfels et Flims et le glissement de 
Belbek (Crimée), plus forte pour les glissements himalayens et est-andin (Mayunmarca) et très 
fortes pour les glissements ouest-andins (Lluta, Tarapaca) et altaïque (Baga Bogd). A l’exception 
des glissements alpins, les secousses sismiques ont été invoquées comme un possible facteur 
déclenchant mais sans que les caractéristiques sismiques soient évaluées. A Mayunmarca, de 
nombreux séismes avec des magnitudes modérées à forte (4 < Mw ≤ 7) ont été enregistrés mais le 
glissement a eu lieu longtemps après le dernier séisme, ce qui démontre une origine asismique et 
la question des relations séismes –glissement pourrait être posée pour tous les paléo-glissements 
formés dans des régions sismiques. Il faut remarquer cependant que l’endommagement sismique 
peut avoir facilité un glissement ultérieur comme cela a été observé en Italie centrale (Del Gaudio 
et al., 2003). Cet endommagement sismique préalable aurait pu ici avoir été accentué par la 





Tableau 6 : Lithologie et propriétés mécaniques des méga-glissements. Mêmes références que Tab. 3 
et 4 avec en plus : 25 : Voight, 1978. 
Glissement Lithologie, structure Cohésion et angle de 
friction interne (pic) 
(°, kPa) 
Cohésion et angle de friction interne,  
failles et diaclases 
(°, kPa) 
Kalopani, Annapurnas 
Himalayas (21, 4) 
Gneiss; fracture parallèle à la 
foliation 
35000-55000 kPa (roches 
dures, 24) 
 
35-45°  (roches dures, 24) 
0/240  kPa (failles remplies d’argile / 
zones de cisaillement dans granite, 24); 
24/45 ° (failles remplies d’argile / zones 
de cisaillement dans granite, 24) 
Braga, Annapurnas 
Himalayas (21) 
Calcaires, slates,  grès,  
dolomie 
~20 000 kPa (roches dures, 
24); 
35-45 (24) 
33-40° to 25-35 (23) 
100 kPa, 13-14° (inter-lits d’argile dans 
des calcaires, 24) 
50-200, ~19° (remplissages d’argile très 
fins) 







Calcaires, schistes Id. ci-dessus (calcaires) 
 
1000-20000 kPa, 25-53° 
(shales)(24) 
Id. ci-dessus (calcaires) 
30-80 kPa, 32° (remplissages d’argile 
épais) 
610-740 kPa, 41° (stratification avec 
inter-lits d’argile fins) 
380 kPa, 31°(stratification avec inter-




Gneiss, quartzites 35000-55000 kPa (roches 
dures, 24) 
 
35-45°  (roches dures, 24) 
0/240  kPa ((failles remplies d’argile / 
zones de cisaillement dans granite, 24); 
24/45 ° ((failles remplies d’argile / zones 
de cisaillement dans granite, 24) 
Tsergo Ri 
Centre-nord du Nepal 
(8, 22,  18) 
 
Intrusions de leucogranites dans 
des migmatites; fracture au 
contact d’une intrusion remplie de 
minerais altérés ;  discontinuités 
mineures remplies de minerais 
dans la masse de la roche 
35000-55000 kPa (roches 
dures, 24) 
 
35-45°  (roches dures, 24) 
0/240  kPa ((failles remplies d’argile / 
zones de cisaillement dans granite, 24); 
24/45 ° ((failles remplies d’argile / zones 
de cisaillement dans granite, 24) 
Flims 
Alpes suisses (15, 16, 
17) 
Calcaires ~20 000 kPa (roches dures, 
24); 
 
100 kPa (Inter-lits d’argile dans 
calcaires, 24) 




33-40° to 25-35 (23) 
 
13 (24) 
~19 (remplissages très fins, 24) 
Köfels 
Alpes autrichiennes
(1.2, 19,  15, 16, 6) 
Gneiss 35000-55000 kPa (roches 
dures, 24) 
 
35-45°  (roches dures, 24) 
0/240  kPa ((failles remplies d’argile / 
zones de cisaillement dans granite, 24); 
24/45 ° ((failles remplies d’argile / zones 




Cendres andésitiques plus ou 
moins altérées 
  5  kPa (remplissage d’une discontinuité) 
(12); 
20° (remplissage d’une discontinuité)  
(12) 
Mayunmarca 
Altiplano, Pérou (11) 
Grès, 
Inter-lits silteux 
11 000-17  000 kPa (25) 
10 000-30 000 kPa (roches 
dures, 24);  
 
25-35° (23); 35-45° 
(calcaires et grès, roches 
dures, 24); 
47.7° (25) 
Schistes et quartzites 
30-80 kPa, 32° (remplissages d’argile 
très fins) 
610-740 kPa, 41° (stratification avec 
inter-lits d’argile fins) 
380 kPa, 31° (stratification avec inter-





Dépôts de cône alluvial peu 
cimentés (conglomérats grossiers 
à fins et lits de grès et silts) 
150-250 kPa, 32-35°  
(tillites glaciaires hétéro-
métriques) à 1000-20000 
kPa, 25-35° (roches 







Dépôts clastiques et volcano-
clastiques, ignimbrites 




Atacama, N Chile (3) 
Ignimbrites 
plus ou moins altérées 
30 to 100 kPa,  25-50° 





Calcaires surmontant marnes et 
argiles forte proportion de
smectite) 
0-270 kPa, 8-19° (argiles 
variées, 





 Dans le tableau 6, les conditions sismiques ont été évaluées à partir du déplacement 
critique et des relations d’atténuation sur la base des expressions de (Jibson et al 1998,  Wilson et 
Keefer 1985) d’une part, et (Del Gaudio et al. 2003) d’autre part. Dans chacun de ces deux cas, 
l’équation pour le déplacement cumulé a été modifiée en utilisant l’accélération critique 
horizontale aShc d’Inglès et al. (2005) à la place de l’accélération critique de Newmark acN. Dans 
cette table, la magnitude M du séisme a été arbitrairement estimée pour une distance à la source R 
ou Rs de 20 km.  
Tableau 7 : Analyses statiques et dynamiques de la stabilité des pentes des méga-glissements 





















M à 20 km 
        
 D G I DG W&K WKI 
Méga-glissements sur pente forte 
Kalopani, Roches dures  1000 17 35 35000 1 6,22 5 0,99 8,72 8,99 8,42 8,19 
Anapurnas             0,5 6,66   1,08 8,77 9,04 8,46 8,23 
GNEISS          45 55000 1 9,58   1,31 8,91 9,31 8,7 8,35 
              0,5 10,21   1,41 8,96 9,36 8,74 8,39 
   Failles remplies d’argile      24 0 1 0,9 10 -0,02 0 0 0 0 
               0,5 1,18   0,04 6,6 6,7 6,5 6,4 
               0,25 1,32   0,08 7 7,1 6,8 6,7 
   
Zones de cisaillement 
dans des granites      45 240 1 2,05 10 0,16 7,5 7,9 7,5 7,1 
               0,5 2,67   0,26 7,8 8,2 7,8 7,4 
                                
Braga, Anapurnas Roches dures   200 20 35 20000 1 13,15 5 2,78 9,4 9,6 9 8,8 
CALCAIRES Hoek & Bray     45   1 13,66   2,3 9,3 9,7 9 8,7 
   Hard rocks, Barton 1973     25   1 12,76   3,36 9,5 9,6 9 8,9 
   
Remplissage d’argile 
      13,5 100 1 0,47 5 -0,2         
               0,5 0,59   -0,15         
39 
 
               0,25 0,66   -0,13         
   Remplissage d’argile fin     19 50 1 0,61   -0,13         
               0,25 0,88   -0,04         
             200 1 0,7   -0,1         
               0,25 0,97   -0,01         
   Joints marneux     25 0 1 0,79 10 -0,06         
               0,25 1,16 10 0,05 6,8 7 6,7 6,6 
                                
Dukhur Pokhari Roches dures   500 26,5 35 20000 1 4,59 5 1,2 8,8 9 8,5 8,3 
Anapurnas         45   1 4,97 5 1,02 8,7 9,1 8,5 8,2 
 Barton,1973     25   1 4,29 5 1,42 8,9 9 8,4 8,4 
CALCAIRES Remplissage d’argile     13,5 100 0,25 0,45 10 -0,32         
ET SCHISTES Remplissage d’argile fin     19 50 0,25 0,63   -0,18         
           200   0,66   -0,17         
   Joints marneux     25 0 0,25 0,85   -0,06         
                                
Latamrang, Roches dures   700 26 35 35000 1 5,6 5 1,5 9 9,2 8,6 8,4 
Anapurnas         45     5,99   1,25 8,9 9,2 8,6 8,3 
GNEISS, Zones de cisaillement        240 0,25 1,89 5 0,22 7,7 8,1 7,6 7,3 
QUARTZITES dans des granites         0,5 1,7   0,17 7,5 7,9 7,5 7,2 
               0,75 1,51   0,12 7,3 7,7 7,3 7 
               1 1,32   0,07 7 7,4 7 6,7 
                                
Tsergo Ri   Roches dures   750 26 35 35000 1 5,29 5 1,39 8,9 9,1 8,6 8,4 
N Himalayas Zones de cisaillement      45 240 1 1,32   1,17 7 7,4 7 6,7 
LEUCOGRANITES dans des granites     24   1 0,6   -0,17         
Fracture remplie         24   0,25 0,86   -0,06         
40 
 
par des minerais         45 0 1 1,29   0,06 6,9 7,3 6,9 6,6 
altérés               0,25 1,86   0,21 7,7 8 7,6 7,3 
           24   0,5 0,74   -0,11         
               0,25 0,82   -0,07         
                                
Flims,Alpes suisses Roches dures   500 13 35 20000 1 4,66 5 1,12 8,8 9 8,5 8,2 
 Remplissage d’argile     13,5 100 0,25 0,97   -0,01         
 CALCAIRES Remplissage d’argile fin      19 50   1,37   0,07 7 7,1 6,8 6,7 
             200   1,42   0,08 7 7,2 6,8 6,7 
   Joints marneux     25 0   1,83   0,14 7,4 7,6 7,2 7,1 
               1 1,24   0,04 6,6 6,8 6,5 6,4 
                                
Köfels, Alpes autri- Zones de cisaillement 500 26 45 240 1 1,31   0,08 7 7,4 7 6,7 
chiennes  dans des granites         0,5 1,71   0,17 7,5 7,9 7,5 7,2 
GNEISS          25   0,5 0,82   -0,07         
               0,25 0,91   -0,04         
           35   0,25 1,34   0,11 7,2 7,5 7,1 6,9 
               0,5 1,21   0,06 6,9 7,1 6,8 6,6 
               1 0,93   -0,02         
           45 0 0,25 1,86   0,21 7,7 8 7,6 7,3 
            25     0,87   -0,05         
Köfels, Alpes autri- Brück & Parotidis, 2005     28 2100 1 1,08   0,03 6,39 6,5 6,3 6,2 
chiennes (simulation)         0,5 1,29   0,11 7,2 7,3 7 6,9 
 GNEISS         35   0,5 1,6   0,18 7,6 7,8 7,4 7,2 
Mayunmarca Roches dures  1900 22? 35 15000 1 1,94 10 0,24 7,9 8,2 7,8 7,6 
Andes péruviennes (Voight, 1978)     45   1 2,4   0,28 8 8,5 8 7,7 
GRES DURS         45   0,5 2,87   0,38 8,2 8,6 8,2 7,8 
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Remplissage épais d’ar-
gile dans schistes et 1900 22 32 80 1 0,96 10 -0,01         
    quartzites         0,7 1,13   0,04 6,7 6,9 6,7 6,5 
    Stratification avec inter-     41 740 1 1,37   0,08 7,2 7,6 7,2 7 
    lits d’argile fins          0,7 1,62   0,14 7,6 7,9 7,5 7,2 
                0,5 1,78   0,17 7,7 8,1 7,7 7,4 
    Stratification avec inter-     31 380 1 0,94   -0,02         
    lits d’argile épais           0,7 1,11   0,03 6,6 6,8 6,6 6,4 
               0,5 1,22   0,06 7,1 7,2 7 6,8 
                0,25 1,37   0,1 7,4 7,6 7,2 7,1 
Glissements sur faible pente 
Belbek   Argiles variées 90 7 8 0 1 0,7   -0,04         
Crimean Mountains              0,7 0,84   -0,02         
ARGILES               0,5 0,92   -0,01         
               0,25 1,03   0 5,2 5,3 5,3 5,2 
           19 270 1 2,68   0,16 7,7 7,8 7,5 7,3 
               0,7 3   0,19 7,8 8 7,6 7,4 
               0,5 3,22   0,22 7,9 8 7,6 7,5 
                                
Baga Bogd Roches sédimentaires  3 25 1000 0,5 9,03   0,29 8,1 8,3 7,9 7,7 
 Altaï, Mongolie tendres         150 0,5 7,46   0,24 7,9 8,2 7,8 7,6 
 GRES ET SILTS         35 1000 0,5 12,63   0,36 8,2 8,6 8,1 7,8 
 Tillites glaciaires hétéro-    25 250  7,65   0,24 7,9 8,2 7,8 7,6 
 métriques         150   7,46   0,24 7,9 8,2 7,8 7,6 
                             
Tarapaca       200 7,5 25 30 0,5 2,91   0,18 7,7 8 7,6 7,4 
N Chili           50     7,36   0,38 8,2 8,8 8,3 7,8 
"IGNIMBRITES"         25 100   3,01   0,19 7,8 8 7,6 7,4 
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           50     7,46   0,38 8,2 8,8 8,3 7,8 
                                
Lluta, SW Pérou     600 3 25 30 0,5 7,22   0,23 7,9 8,1 7,7 7,5 
ROCHES VOLCA-     300         7,26   0,23 7,9 8,1 7,7 7,5 
 NO-CLASTIQUES                             
                  
  
  
   Glissement   Instable   Stable   Inamovible 
                                
 
II.2.6.5. Résultats 
 De manière générale, M à 20 km s’annule quand l’analyse de stabilité de pente statique 
prévoit le glissement (FS et donc aShc ou acN ≤ 0) et prend des valeurs très fortes quand l’analyse 
de stabilité de pente statique prévoit la stabilité. De façon encore plus surprenante, les valeurs de 
M restent assez fortes quand cette analyse prévoit l’instabilité. 
Dans les montagnes de l’Altai (Baga Bogd) et les Andes occidentales (Lluta, Tarapaca), 
des valeurs de Mw 7,7 à Mw 8,8 sont nécessaires pour déclencher le glissement. Dans ces 
régions, ces magnitudes ne sont pas déraisonnables car des magnitudes Mw > 8 ont été 
enregistrées y compris récemment (Florensov et Solonenko 1963, cité par Philip et Ritz, 1999 ; 
Okal, 1976, 1977 ; Kanamori, 1977 ; Delouis et al., 1997 ; Pritchard et al., 2002 ; Melbourne et 
al., 2002). Des évènements avec des magnitudes Mw > 9 sont attendus dans l’actuel 
« gap sismique » du nord-Chili et sud-Pérou (Delouis et al., 1996) et il est tout à fait possible que 
des évènements de cet ordre se soient déjà produits. 
Dans l’Himalaya et surtout dans les Alpes, les magnitudes estimées (Table 6) sont 
nettement plus grandes que celles effectivement enregistrées. Il est à noter que des magnitudes 
encore plus importantes ont été obtenues en utilisant les relations de Travasarou et al. (2003 




II.2.7. Facteurs contrôlant le glissement 
 Les résultats précédents montrent que dans le cas de roches homogènes « tendres » sur 
faible pente, des séismes de forte magnitude sont nécessaires pour que le méga-glissement ait lieu 
sur une pente faible. Au contraire, les « roches dures » homogènes restent stables dans le contexte 
sismique où les méga-glissements se sont formés, même sur fortes pentes. La présence de 
discontinuités à faible cohésion ou une altération profonde comme dans le glissement de Thames 
Township a donc été nécessaire pour que le glissement se produise dans ces « roches dures » 
qu’il y ait ou non séisme. La faible cohésion selon les fractures peut être due à un « broyage » 
tectonique (cataclasites de faible température) facilitant l’infiltration de l’eau (cf. Hovius et al., 
1998), pouvant même arriver à la formation d’une zone de cisaillement ductile basse température 
comme à Braga (Fort, 2000 ; Weidinger, 2006). La fracturation en présence d’eau peut être 
accompagnée de l’altération des feldspaths ou des minéraux ferro-magnésiens dans les roches 
magmatiques. Une minéralisation sulfurique comme dans le Tsergo Ri (Weidinger et al., 1996 ; 
Schramm et al., 1998) pourra affaiblir encore la zone fracturées. Si le drainage est bloqué par 
l’intersection de fractures fermées ou la minéralisation, la pression d’eau sera augmentée 
facilitant encore plus le glissement. A Köfels, des plans de cisaillement parallèles à la foliation 
des orthogneiss œillés ont été observés par Pollet (2004). A la tête du glissement, la fracture 
basale est elle-même parallèle à la foliation. Cette fracture basale est marquée par la présence de 
lentilles de pseudotachylites (également trouvées dans Tsergo Ri) attribuées à une fusion par 
friction due à un glissement très rapide très localisé. Avant le glissement, cette zone basale 
semble avoir été altérée et affaiblie (Pollet, 2004). Il faut signaler qu’une autre interprétation est 
proposée par Brück et Parotidis (2005) qui n’ont pas observé les zones de cisaillement parallèles 
à la foliation et qui considèrent que la déformation a affecté l’ensemble de la masse glissée mais 
ne présentent aucune évidence de terrain montrant comment cette déformation pénétrative a pu 
procéder. Ces auteurs admettent cependant la fusion par friction à la base du glissement qui a peu 
de chances de s’être produite en l’absence d’un glissement basal où la déformation s’est 
concentrée. Le contraste lithologique entre une roche magmatique et son encaissant semble 
également pouvoir créer un zone de faiblesse comme dans le Tsergo Ri où le glissement se 
produit sur le contact d’un leucogranite avec un encaissant migmatitique (Weidinger et al., 1996 ; 
Schramm et al., 1998). Dans ce dernier cas, il se peut que cette discontinuité sur le contact ait été 
responsable d’une fracturation ultérieure avec minéralisation à plus basse température, elle-même 
permettant la localisation de la surface basale du glissement. 
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Cette faible cohésion peut être également due à la présence d’inter-lits argileux entre les 
strates de grès durs comme il semble que ce soit le cas à Mayunmarca (Kojan et Hutchinson, 
1978). Dans les ensembles carbonatés, la décarbonatation des calcaires formant des lits ou inter-
lits argileux peut également intervenir. Dans le cas de Flims, le glissement rocheux s’effectue par 
une délamination parallèle à la stratification contrôlant la microfracturation et s’accompagnant 
d’une déformation ductile à l’intérieur des lits (Pollet, 2004 ; Pollet et al., 2005) mais ces auteurs 
n’observent pas d’inter-lits argileux. A la place, ils observent des lits à grain plus fin le long 
desquels semble s’être localisé le cisaillement ductile précédant la fracturation. Ces zones à grain 
fin ne sont pas décrites en détail, en particulier à l’échelle microscopique, et il pourrait être 
intéressant de voir si ces grains fins représentent une zone affectée par une recristallisation 
dynamique ou une dissolution partielle des grains de calcite. Une discontinuité de dépôt, 
éventuellement sur la base d’un sol durci pourrait également être responsable d’une forte 
diminution de la cohésion entre couches.  
Les inter-lits autres qu’argileux peuvent avoir des résistances différant de celle des lits 
argileux données dans la table 6 mais ces résistances ont toute chance d’être du même ordre de 
grandeur, et dans tous les cas seront très inférieures à celles des « roches dures ». Dans le cas des 
méga-glissements sur faible pente étudiés, un lit ductile est présent à la base de la masse glissée. 
Ce lit ductile est formé d’évaporites à Baga Bogd, d’ignimbrites altérées à Tarapaca et Lluta, et 
d’un épais niveau d’argiles à Belbek. Ce lit est non seulement plus ductile mais est peut aussi être 
responsable d’un stockage d’eau, y compris sous le climat hyperaride des montagnes de l’Altai 
ou des Andes occidentales, à cause de son imperméabilité et de sa situation sous une unité 
poreuse permettant l’infiltration d’eau et limitant l’évaporation. La présence de ce lit peut 
expliquer pourquoi les roches tendre formant ces méga-glissements sur faible pente se présentent 
comme des glissements de blocs de sol avec une déformation interne faible ou nulle au lieu 
d’avoir formé des glissements de sol étalés (‘spreading soil masses’).  
Dans les quatre cas, la présence de failles inverses profondes empêche les surpressions 
artésiennes qui auraient pu être générées par les précipitations sur les zones d’altitude élevées en 
amont du glissement. De telles surpressions artésiennes ont pu se manifester à Mayunmarca où 
de nombreuses petites sources artésiennes ont été observées dans la cicatrice de la tête du 
glissement. La tête du glissement étant située juste sous la crête topographique, écarte cependant 
de fortes pressions artésiennes.  
45 
 
Incidemment, ces observations confirment que l’analyse géotechnique de la roche dure 
dans des cas de ce genre n’apporte pas grand-chose pour la prévision des méga-glissements de 
terrain et qu’il serait peut-être plus intéressant d’étudier plus en détail la structure tectonique des 
ensembles rocheux dans les zones à risque et notamment les éventuelles fractures ou zones de 
cisaillement. 
Dans un autre domaine, la comparaison des courbes intensité d’Arias – distance à la 
source obtenues par les différentes relations d’atténuation proposées dans la littérature (Fig. 4) et 
les très fortes magnitudes données par les différentes relations publiées posent la question de la 
pertinence d’utiliser les modèles prédictifs conçus pour un groupe d’événements dans des 
domaines de magnitude moyenne ou forte à des évènements isolés dans des domaines de très 
forte magnitude. En outre, indépendamment des glissements de terrain, on peut également se 
poser la question de la validité de ces relations d’atténuation de l’intensité d’Arias dans le cas de 
séismes de forte magnitude. 
II.2.8. Conclusion 
 Les analyses de stabilité de pente statique combinées avec les observations 
géomorphologiques montrent que les méga-glissements de terrain continentaux ne peuvent pas 
s’être formés dans les roches dures sans la présence de discontinuités préexistantes comme des 
fractures tectoniques, foliation, stratification et contacts intrusifs, qu’il y ait ou non une activité 
sismique. L’infiltration d’eau selon ces discontinuités à différents stades de l’histoire de la 
formation rocheuse promeut l’altération avec formation de films argileux, minéralisation et 
dissolution locale. Ces phénomènes vont ainsi provoquer l’initiation d’un glissement basal – ou 
d’une série de glissements dans l’ensemble de la formation – suivant lequel ou suivant lesquels la 
déformation va se localiser. Les secousses sismiques ne sont donc pas nécessaires à la formation 
des glissements de terrain sur pente forte ou moyenne si de telles discontinuités correctement 
orientées existent mais peuvent les favoriser en conjonction avec d’autres facteurs déclenchants. 
En revanche, les séismes semblent nécessaires à la formation de glissements sur très faible pente, 
y compris dans des roches tendres. 
Sur un autre plan, cette étude met en évidence les larges discordances entre les différentes 
relations d’atténuation de l’intensité d’Arias publiées jusqu’à maintenant, en particulier mais pas 
seulement dans les domaines de très haute magnitude sismique. Le problème de l’extension des 
méthodes de prévision de l’aléa sismique dans les glissements de terrain établies – et semble-t-il 
appliquées avec succès – dans des domaines de moyenne ou forte magnitude aux domaines de 
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très forte magnitude est également soulignée par les fortes valeurs de magnitudes prédites comme 




















Nous introduirons dans ce chapitre les outils et les méthodologies que nous avons utilisés 
pour suivre les mouvements de terrain sur le terrain:  
+  La méthode inclinométrique 
+  La méthode extensométrique,  
+  Le GPS 
Les méthodes et techniques de surveillance appliqués aux mouvements de terrain ont fait 
l’objet, depuis une vingtaine d’année, de grandes avancées (Gili J.A. et al., 2000; Maquaire O., 
1990). Ces progrès ont engendré une instrumentation de plus en plus importante des sites 
instables comme c’est le cas pour le glissement de la Clapière (Follacci J.P., 1999) en France ou 
celui de Saint Catherine Point (Bromhead E.N et al., 1988) en Angleterre ; ou pour la coulée de 
La Valette (Colas G. & Locat J., 1993).  Généralement le suivi temporel et spatial de ces zones 
instables se fait de deux manières différentes en fonction des échelles spatiales et temporelles 
considérées :  
 La première méthode, présentée dans ce paragraphe, consiste à réaliser des mesures in situ 
de la topographie et des déplacements de surface ou proche de la surface. Dans ce cadre, une 
grande variété de techniques pourra être réalisée ; nous avons répertorié les principales en 
indiquant l’échelle spatiale et leur précision dans le tableau 8 ci-dessous. 
Tableau 8: Caractéristiques des principales méthodes de mesure et de suivi in situ des mouvements 
de terrain ; modifié d’après (Malet J.-P. et al., 2002) 
Méthode Utilisation Mesure Etendue de mesure Précision 
Nivelle à vis micrométrique 
Fissuromètre à pige centrale 
Mire à vernier 
Extensomètre à base courte 
Distance-mètre à fil d’invar 
Extensomètre à base longue en 
fil d’invar 
Niveau de chantier 
Distance-mètre électro-optique 
Théodolite et distance-mètre 
électro-optique 
GPS 
Déplacement angulaire du sol 
Mouvement de compartiments 
Ouverture de petites fissures 
Ouverture de fissures 
Déplacement de points mobiles 
Déplacement de points mobiles 
 
Variation d’altitude 
Déplacement de cibles mobiles 
Déplacement de cibles mobiles 
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Il est à noter que pour explorer la sub-surface (premiers mètres ou dizaines de mètres de 
profondeur) on a souvent recours aux mesures inclinométriques, qui permettent d’identifier le/les 
plan(s) de rupture, leur profondeur, la vitesse de déplacement des terrains sus-jacents. 
La deuxième méthode consiste à faire des mesures GPS y compris la méthode DGPS qui 
permet d’observer les glissements de terrains en 3D à la précision des millimètres – dépensent à 
la longue de la ligne de base (tab 8). 
III.1. Inclinomètre et extensomètre 
III.1.1 Méthodologie 
Dans les études de glissement de terrain, la fissuration peut être l’un des premiers 
indicateurs de déformation de glissement de terrain. Le développement et le 
déplacement/ouverture des fissures reflètent généralement le comportement du glissement de 
terrain en profondeur, en particulier dans la partie inférieure proche du plan de cisaillement 
(Keaton J. L. & DeGraff J. V., 1996) dont ils donnent des informations sur la mécanique et de 
l’activité d’un glissement de terrain. Pour caractériser et mesurer les mouvements occasionnés 
par les glissements, les inclinomètres et les extensomètres sont des instruments indispensables et 
ils nous donnent la possibilité de les surveiller avec une bonne précision (Corominas J. & Moya 
J., 1999a; Corominas J. et al., 1999c; Corominas J. et al., 1999b; Corsini A. et al., 2005; Timothy 
D. et al., 2008).  
L’inclinomètre présente l’avantage de pouvoir différentier les mouvements sur une 
verticale et déterminer les différents plans de glissement et leur profondeur (Furuya G. et al., 
1999). C’est un appareil  de mesure constitué d'une sonde coulissante guidée par un tube rainuré 
introduit verticalement dans le sol et ancré dans une tranche de terrain stable ou présumée stable. 
La sonde donne l'inclinaison du tube par rapport à la verticale. On peut ainsi suivre sa 
déformation au cours du temps. Les résultats obtenus permettent de tracer des courbes de 
déformation en fonction de la profondeur suivant deux directions : transversalement et 
longitudinalement au sens de déplacement, l’idée étant de faire un suivi temporel des 




























Figure 5: Description d’un système inclinométrique (modifié à partir de (Mikkelsen  P. E., 1996) 
 
L’inclinomètre a été développé par Stanley D. Wilson à partir de 1950. C'est un dispositif 
très utile pour déterminer le début d’un déplacement. Il a aussi la capacité à déterminer la 
profondeur de glissement, la vélocité d’un mouvement en direction horizontale. L’inclinomètre 
permet d’observer les glissements lents, il est très utilisé pour observer les  mouvements locaux 
en particulier. La figure 5 présente le système de mesures inclinométriques qui sert à déterminer 
les déplacements (changements d’inclinaisons) perpendiculaires à l’axe d’un forage (tube) au 
moyen d’un grand nombre de points de mesure situés le long du forage. Une série de barres 
métalliques de longueur variable est insérée dans le forage et est fixés en fond de forage dans le 
matériel considéré comme stable ainsi il permettra d’identifier le ou les plans de   cisaillement 
(Dunnicliff J., 1988).  
    l=L.sin(δθ)      [17]                         
Les résultats montrent les déplacements selon deux directions horizontales orthogonales 
entre elles et au forage en fonction du temps. En fait pour chaque segment de l’inclinomètre on 
mesure sa déviation angulaire δθ par rapport à la verticale suivant l’équation 17 on obtient le 
déplacement horizontal résultant pour le segment de longueur L considéré et la sommation des 
déplacements incrémentaux l donne le déplacement horizontal total suivant la direction 
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considérée. Les deux directions sont notées par convention A et B. La mesure initiale correspond 
à la position du forage et du tube inclinomètre peu après sa mise en place. La comparaison des 
mesures suivantes par rapport à la mesure initiale donne la déformation suivant les deux 
directions d’étude. 
Le rayon de courbure est calculé par : 
     = 	
                              [18] 
Dont : R  - rayon de courbure de tube ou de tuyau 
 D1 - le diamètre intérieur du tube ou tuyau 
 D2 - diamètre extérieur de la tige 
 Ltot_v – Longueur de la tige à l’état initial qui est en théorie parfaitement verticale.  
La figure 6 montre des exemples de résultat en fonction du type de mouvement de sol 
analysé - modifié d’après (Froldi P & Lunardi P, 1994) - ainsi qu’un exemple naturel de mesure 
multi-temporelle du glissement de Ca’di Malta près de Bologne en Italie (Mora P. et al., 2002). 
On peut voir que la vitesse bien sûr nous informe sur différents paramètres ainsi si on la fixe la 
période de mesure entre l’état initial (verticale de déplacement nul) et la mesure finale (fig 6a, b, 
c) à un an on a alors des vitesses de déplacement du sol à différentes profondeurs jusqu’à la 
racine qui correspond à la partie non impliquée dans le glissement (V ≈ 0cm/an). On peut ainsi 
déterminer, surtout si le déplacement est rapide, la profondeur de la surface de rupture (fig. 6b et 
c), pour les glissements lents liés au fluage du sol c’est un peu plus difficile car on a un gradient 
progressif de vitesse du au frottement comme l’écoulement de l’eau qui « frotte » sur une 
canalisation. On peut aussi déterminer l’existence de glissements imbriqués en caractérisant les 
profondeurs d’action de chacun d’eux (fig. 6b). 
Cependant pour obtenir plus d’informations : date d’apparition d’un plan de rupture, 
variation des vitesses de glissement, corrélation avec les évènements météorologiques etc. il est 
indispensable d’avoir un suivi temporel précis du glissement, l’exemple de la figure 6d montre 
cette évolution temporelle pour le glissement de Ca’di Malta, on peut constater que les données 
réelles montrent des variations moins brutales que les exemples théoriques (fig.6a, b, c). Ces 
variations moins brutales sont parfois liées au fait que la ligne de pente topographique sur 
laquelle on place la direction AA’ n’est pas toujours la direction du déplacement maximum de la 
masse glissée ; dans ce cas-là, direction perpendiculaire BB’ aura un déplacement non nul et par 
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simple construction vectorielle on pourra déterminer la direction et l’intensité maximale du 
déplacement. 
 
Figure 6: Exemple de données inclinométriques traduites en déplacements a) pour un mouvement 
lent type fluage ; b) pour de multiples surfaces de glissement ; c) pour une seule surface de 
glissement ; enfin d) le suivi temporel avec des données in situ du glissement de Ca’di Malta (Mora 
P. et al., 2002).  
 
(Dunnicliff J., 1988) ont montré que de nombreux facteurs influencent la qualité mesures 
d’inclinométrie :  
• En premier lieu, bien évidemment, la précision du capteur de détection du 
déplacement,  
• la conception et l'état de la roue (fig. 6b),  
• l’alignement dans le forage et le diamètre du tube  
• la répétabilité de la mesure,  
• l’intervalle de profondeur entre les positions de lecture,  
• les effets de la température sur la manipulation de la sonde.  
D’après de nombreux auteurs  (Cornforth D.H., 2005; Mikkelsen  P. E., 1996; Mikkelsen 
P.E., 2003; Moormann C., 2003; Willenberg H. et al., 2003), l'interprétation des données 
inclinométriques est soumise à l'identification et à l'élimination de nombreuses sources d'erreurs 
aussi bien aléatoires que systématiques. Ces erreurs peuvent provenir du bruit du capteur et 
d'autres facteurs environnementaux et on estime que la variabilité de l'erreur dans un forage se 
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Donc l’inclinomètre nous fournit des informations sur le glissement profondeur, pour les 
informations sur phénomène fluage, nous devons utiliser le système extensomètre. 
L’extensomètre est un dispositif permettant de surveiller l’extension entre deux ou 
plusieurs points le long  d’un axe principal (Müller L., 1963). Dans le cadre de cette étude nous 
n’avons installé qu’un seul type d’extensomètre : extensomètre à corde vibrante.   
Principe : Un capteur à corde vibrante (CCV) mesure la variation de distance entre deux 
points. Le mode de fonctionnement est assez simple et robuste, il consiste à analyser la fréquence 
fondamentale d’une corde. En effet cette fréquence fondamentale augmente lorsqu’on tend celle-
ci, a contrario elle diminue lorsque l’on la détend. Ainsi la variation de fréquence d’une corde 
détermine la variation de sa longueur. Selon l’équation des cordes : 
                                     =                   [19] 
où f est la fréquence, l la longueur de la corde, E son module de Young, ε la déformation 
et ρ la masse volumique. Les CCV sont composés de trois parties : une corde vibrante, une 
mécanique pour transmettre la force exercée au capteur sur la corde et une partie électronique 
capable d’exciter la corde et déterminer la fréquence du mode fondamental de vibration. La 
résolution standard de ce type de capteur est 0,1 Hz sur la mesure de fréquence, mais peut 
atteindre 0,01Hz grâce à de nouveaux conditionnements et traitements de signaux (Lanticq V., 
2009). 
La précision est en général garantie à moins de 0,5 % de l’étendue de mesure. Un des 
principaux désavantages de ce type de capteur est que sa sensibilité dépend intrinsèquement de la 
température. En effet, dans l’équation 19, les paramètres de longueur l, du module d’Young E et 
de la masse volumique ρ, sont thermiquement variables. Il convient donc d’insérer une 
thermistance à proximité de la corde afin d’opérer une correction numérique des effets 
thermiques. Un autre désavantage de ce capteur, que l’on peut également remarquer sur la figure 
7 est qu’il est assez fortement intrusif (plusieurs centimètres de large sur plusieurs dizaines de 
mettre de long (fig. 7).  
Ce type de capteurs est réputé très fiable par l’industrie du génie civil. Les CCV sont 
aussi utilisés dans le domaine des mouvements de terrain comme par exemple pour la 




Figure 7 : Exemple d’installation d’extensomètre (≈70m pour une excavation de 50x50cm réalisée 
en vallée de Tena). 
 
III.1.2 Données inclinométriques et extensométriques sur Tena 
Inclinomètres - Depuis Mai 2005, le premier inclinomètre a été installé sur le site de Tena 
(Herrera G. et al., 2009a). Il montre de multiples surfaces de glissement situées entre 7m et 16 m 




Figure 8 : Carte de localisation des inclinomètres (SG2, SG3, SG4, S3) et des extensomètres (Ex1, 
Ex2, Ex3) installés depuis 2010. 
 
A partir de juin 2010 et dans le projet DO-SMS, 4 inclinomètres ont été installé sur des 
profondeurs variant entre en 14m et 44.5m de profondeur (Terreno, 2010). Par rapport à  la carte 
de glissement de (Herrera G. et al., 2009a), les 4 inclinomètres  (notés SG2, SG3 S3, SG4 en Fig. 
8) ont été installées dans la partie basse du glissement, supposée la plus active car proche du 




Figure 9 : Profils inclinométriques présentés suivant l’axe Y, parallèle à la direction de 
déplacement, ils ont ensuite été repositionnés sur une coupe schématique orientée NNE-SSW. 
 
Après un peu plus de 3 mois d’observation, les premiers résultats ont montré que la 
première surface de glissement, la plus superficielle, était située entre 5m (SG2) et ~10-12m (S3 
et SG4, fig. 9). Une seconde surface de rupture plus profonde affecte les inclinomètres  SG2 et 
SG4 (Fig. 9).  
L’inclinomètre SG3 montre un déplacement inverse aux autres. Après discussion et 
observation sur site, l’équipe géotechnique qui a installé l’inclinomètre - l’université d’Oviedo – 
nous a confirmé qu’il y avait bien inversion de 180° des axes.  Cet inclinomètre montre aussi une 
rupture profonde aux alentours des 45m, retrouvée en forage au-dessus d’une formation très 
résistante qui a contraint l’équipe géotechnique à arrêter le forage initialement prévu pour aller 
jusqu’à 50m.  
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Les vitesses de déplacement varient entre 7 cm et 13.5 cm/y ce qui montre des vitesses 
tout à fait comparables à celles mesurées par les autres méthodes qu’elles soient in situ ou de 
télédétection. 
La figue 8 montre la localisation des 3 lignes extensométriques installées sur la partie 
basse du glissement. Chacune des lignes a une longueur de ~70m, elles sont découpées en 4 
tronçons de longueur quasi identique.  
 
Figure 10 : Résultat de l’extensomètre n°1 pendant les 8 premiers mois de mesure. Les différents 
tronçons sont indiqués par des couleurs différentes, le tronçon °1 est situé à l’ouest de la ligne 
extensométrique. Chaque point représente une moyenne journalière de mesure. 
 
Extensomètres- L’extensomètre n°1 perpendiculaire à la direction de déplacement ne 
montre quasiment aucun déplacement (Fig. 10). En effet les tronçons 2, 3 et 4 ne sortent pas ou 
peu du bruit estimé à ±2 mm (données constructeurs).  Le tronçon n°1 présente une légère 
accélération entre fin novembre 2010 et décembre 2010 puisque l’on passe d’un déplacement de 
l’ordre de 2 mm à un déplacement de 5mm. Cela peut s’expliquer par l’orientation de ce tronçon 
légèrement plus proche de la direction de glissement. 
L’extensomètre n°2 situé le plus au sud (fig. 9) est sub-parallèle à la direction de 
glissement. Le premier tronçon, orienté suivant la direction de glissement, montre une extension 
globale faible, de l’ordre de 5 mm en 8 mois. En regardant en détail on constate que l’extension 
est pratiquement nulle pendant les 3 premiers mois et ce n’est que lors des premières chutes de 
neige importantes que l’on a un léger déplacement de l’ordre de 3mm. Les autres tronçons 
montrent des déplacements relatifs plus significatifs pouvant atteindre 5 cm en 8 mois pour le 
tronçon n°3. Là encore, on peut voir une petite accélération lors des premières chutes de neige 
importantes (autour du 19/10/2010)  puis une accélération plus franche avec une vitesse de 
l’ordre de 16 cm/an lorsque le manteau neigeux s’installe durablement pour l’hiver. Les tronçons 
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2 et 4 présentent globalement les mêmes caractéristiques mais avec des vitesses moins 
importantes (6 cm/an pour le tronçon 4 et 2.5cm/an pour le tronçon 2 lors des 3 derniers mois).   
On peut aussi remarquer qu’il a un comportement moins linéaire et semble se déplacer par 
paliers successifs. Ces mesures sont concordantes avec celles observées sur les inclinomètres 
dont les vitesses varient entre 7,5 et 13 cm/y. 
 
 
Figure 11 : Le résultat de l’extensomètre n°2 toujours pour la même période d’acquisition 
 
 
Figure12 : Le résultat de l’extensomètre 3 pendant 8 mois. La « contraction » autour du 15/10/2010 





Enfin l’extensomètre n°3 qui fait un angle un peu plus grand avec la direction de 
glissement montre des vitesses d’extension légèrement plus faibles que le n°2 (4.2 cm/an). Il 
présente une tendance plus claire à se déplacer par palier qui semblent indiquer que l’on est en 
présence d’un effet de charge qui marquera les périodes de quiescences et le déplacement ne se 
produisant que lorsque le seuil critique est dépassé (Fig. 12). 
 
III.2. Utilisation du DGPS pour la « surveillance » des glissements de terrain 
Les techniques de caractérisations de la topographie à partir d’études multi-temporelles et 
multi-échelles ont vu leurs performances s’améliorer lords de la dernière décennie surtout dans 
les domaines des risques pour ce qui est de la construction des MNT : (Girault F, 1992; Kampes 
M.B., 2006; Weber D. & Hermann A., 2000); la mesure des déplacements par i)  interférométrie 
RADAR  (Fruneau B. et al., 1996)  ii) le système DORIS (Bogaard T.A. et al., 2000) ; iii) le GPS 
(Higgitt D.L & Warburton J., 1999). 
 Nous allons aborder plus spécifiquement, au cours de ce paragraphe, la méthode du GPS 
différentiel (DGPS) qui permet sur des zones restreintes Rmax≈30km d’effectuer des mesures 
multi-temporelles rapides et précises.  
III.2.1 Méthodologie 
La méthode GPS  a été développée par  l'armée américaine dans les années 60. Le 
système GPS est constitué de trois segments (Fig 13):  
Le segment  spatial constitué de 24  satellites opérationnels qui sont positionnés sur 
six plans orbitaux à 55° du plan équatorial terrestre avec une période de révolution de ≈12 heures. 
Leur altitude de vol est de 20.200 km. Chaque satellite envoie un signal sur deux longueurs 
d’onde distinctes L1= 1575.42MHz et L2= 1227.60MHz. Il est à noter que les récepteurs les plus 
récents ont bénéficié des avancées du système en ajoutant la bande L2C contient deux séquences 
de code PRN distincts la bande L5 = 117645 MHz, qui améliorent encore la précision du système. 
En termes de mesure l’étude de (Doerflinger E., 2001) a clairement montré que pour des temps 




Figure 13: Les  différents segments  qui constituent le système GPS 
 
III.2.2 La localisation GPS 
 
 
Figure 14 : Précision du positionnement ; a) en mode absolu ; b) en mode différentiel (d'après 
Doerflinger, 2001) 
 
Localisation en mode absolu 
Cette localisation peut se faire au moyen de deux méthodes différentes l’une, dite des 
pseudo-distances, est basée sur la vitesse de l’onde électromagnétique C 
   D=C/dt          [20] 
avec D la distance récepteur/satellite et dt le temps de parcours récepteur/satellite. Pour 




Figure 15: Pour déterminer la coordonnée 3D d’un point, au minimum 4 satellites doivent être 
« vu » par le récepteur, un pour la variable temps,  les autres servant à déterminer la position X, Y, 
Z du récepteur.  
La détermination des coordonnées du point peut être calculée par la méthode des pseudo-
distance où : 
 [21] 
Avec :  
- D: la distance (on parle de mesure en pseudodistance) entre le satellite et le récepteur 
- XS, YS, Zs : les coordonnées du satellite 
- Xr, Yr, Zr : les coordonnées de l’antenne du récepteur, coordonnées que l’on cherche à 
déterminer  
- C : vitesse de propagation des ondes 
- δt décalage absolu de l’horloge du récepteur 
- δT décalage absolu de l’horloge du satellite 
- σatm erreurs dues à la pression atmosphérique 
- σ est une combinaison des autres erreurs 





Figure 16: Représentation schématique de la simple différence. 
Lorsque deux récepteurs i et k regardent le même satellite j à une époque m la simple 
différence de phase (fig. 16) des observations entre les récepteurs et un satellite peut s’écrire 
(Perosanz et al., 2012) : 
 
 [22] 
Si les récepteurs sont suffisamment proches ils seront affectés par les mêmes erreurs 
d’orbite et d’horloge du satellite et de propagation dans l’atmosphère. Par différenciation l’erreur 
d’horloge du satellite, l’erreur d’orbite du satellite, l’erreur ionosphérique et troposphérique 
seront nulles ce qui améliore fortement la solution de la mesure de la ligne de base B 
(base/mobile).  
 
Figure 17 : Schéma de la double différence 
Si maintenant deux satellites j et l sont visible à la même époque m par les deux 
récepteurs i et k on peut alors supprimer les erreurs « hardware » des satellites et des récepteurs 
par double différence (fig. 17) : 
[23] 
Les ambiguïtés entières N (nombre de cycle inconnu entre le satellite et le récepteur) 
peuvent être estimées de manière entière ce qui améliore encore la précision. 
Enfin, si maintenant cette géométrie se répète sur plusieurs époques on peut calculer la 





les ambiguïtés entières N ne changent pas (pas de rupture dans les observations dues par exemple 
à des masques) la TD élimine aussi les ambiguïtés dans le cas contraire elle permet  de détecter 
les sauts de cycle indiquant un changement des ambiguïtés suite à une rupture des observations. 
   
Figure 18: Schéma de la TD qui n’est en fait que deux double différences consécutives. 
Localisation en mode différentiel  
L'utilisation d'un seul récepteur GPS (mode absolu) est, en théorie, suffisante pour 
connaître les coordonnées d'un point (fig. 19). Cependant cette configuration conduit à une 
précision en temps réel de l'ordre de 3 à10 m en planimétrie et 20 à 30 m en altimétrie quel que 
soit la qualité intrinsèque du récepteur GPS. Cette précision peut être améliorée en augmentant le 
temps d'acquisition et en moyennant l’ensemble des mesures pour atteindre une précision 
millimétrique pour les stations « fixes » du Service International des GPS permanents pour la 
géodynamique (IGS, 1994) dont les mesures se font en continu. Néanmoins, il est possible 
d'améliorer la précision en utilisant des GPS bi-fréquences, et en travaillant en mode différentiel : 
l'utilisation de deux GPS ou plus diminue le nombre d'erreurs communes aux récepteurs lorsque 
l'on a  suffisamment de satellites en commun (erreurs d'horloges, erreurs ionosphériques etc..). La 
principale cause d'erreur étant la traversée du signal dans la troposphère où le contenu en vapeur 
d'eau est très variable, il est important d'avoir des lignes de base les plus courtes possibles afin de 
minimiser ces différences troposphériques. Dans ces conditions, le système fournit une mesure du 
vecteur ∆B de la ligne de base (distance 3D entre la base et le récepteur de position inconnue, fig. 
15) avec une très bonne précision, qui peut atteindre une précision millimétrique lorsque ∆B ≤ 
5km  (Doerflinger E., 2001), tout en simplifiant ainsi considérablement l’expression du problème 
de localisation. La transformation des coordonnées relatives en coordonnées absolues nécessite la 
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connaissance de la hauteur z de l'antenne de la base de référence (points nivelés, réseau GPS 
RGP de l’IGN, réseau des stations internationales de l’IGS etc.).  
 
Figure 19: Localisation par GPS absolu a) sphère des localisations possibles pour un système à un 
satellite ; b) la localisation du récepteur de coordonnées Xr, Yr, Zr est matérialisée par  le point 
d'intersection des quatre sphères (système à 4 inconnues : le temps, X, Y, Z) situées sur le globe 
terrestre 
 
GPS différentiel (DGPS) 
 Le mode de localisation DGPS (fig. 15) utilise la technique de mode relative sur le code 
du signal pour déterminer le différentiel entre la base dont les coordonnées sont connues et le 
récepteur (en général mobile) dont nous devons calculer les coordonnées. Avec les valeurs 
différentielles de la base au mobile (rover), nous pouvons calculer les valeurs d’ajustement des 






Figure 20: Les composants d’un système DGPS associé ici à un radio-modem permettant une 
connexion entre la base et le(s) mobile(s) : La base de coordonnées connues va « corriger » grâce à la 
liaison radio les mobiles c’est le positionnement DGPS RTK (real time kinematic). Lorsque la 
liaison radio est absente – mode DGPS - le calcul précis des positions des mobiles sera post-traité.  
 
Par les applications du GPS à la surveillance des déplacements (tab. 9), on peut remarquer 
que le système DGPS permet de faire un suivi des mouvements de terrain sur de grandes 
étendues avec une grande précision. Elle est peu perturbée par les conditions météorologiques 
(tab. 10) et elle présente l’avantage de s’adapter aussi bien aux mouvements lents qu’aux 
mouvements très rapides. Le sytème permet de déterminer les 3 composantes du déplacement 
même si la composante verticale à souvent une précision environ deux fois inférieure à celles des 
autres composantes.  
Les inconvénients du système GPS (tab. 10) sont peu nombreux au regard des facilités 
qu’il apporte. On peut citer: le coût des matériels de précision, la nécessité de mesurer pendant 
une période plus ou moins longue (qui peut varier de quelques secondes à plusieurs jours en 
fonction de la précision) pour observer des déplacements faibles, la nécessité de post-traiter les 
données sauf si on utilise le mode temps réel (RTK) auquel cas il faut que les ondes radio 
puissent passer pour connecter le mobile et la base. 
Tableau 9 : Précision du système en fonction de ligne de base choisie, des modes et des temps des 














20 à 40km 
> 1h 
>6 à 24h 
2 à 5mm+0.01 à 1ppm 
Statique rapide Relatif 
<5km 
<15km 
5 à 8 min 
8 à 20 min 
5 à 20mm+1ppm 
RT-DGPS 
(Statique/cinématique) 
Absolu <10km 3 à 5 secs 5 à 20mm+1 à 2ppm 
 
III.2.3 Application du GPS au suivi des glissements de terrain. 
 (Brunner et al., 2007) ont montré sur le mouvement de masse du Gradenbach, en  
Autriche qu’en post-traitant les données par double différences on peut obtenir des déplacements  
dont la précision planimétrique est de 4 mm et la précision verticale de 8 mm. 
Le DGPS se révèle donc être un outil efficace et fiable, surtout pour mesurer des 
déformations de surface sur les grands glissements de terrain qu’ils soient lents ou moyennement 
rapides (Gili J.A. et al., 2000; Squarzoni C. et al., 2005). Avec sa capacité à déterminer de 
manière très précise les coordonnées tridimensionnelles, le DGPS nous permet d’obtenir une 
information très précise sur le déplacement de certains points des glissements. (Coe J. A. et al., 
2003; Corsini A. et al., 2005; Gili J.A. et al., 2000; Malet J.-P. et al., 2002; Malet J. P. et al., 
2000; Matlet J.P. et al., 2002b; Mora P. et al., 2002; Petley D.N. et al., 2005; Squarzoni C. et al., 
2005).  
Il est à noter qu’un mode en temps réel peut être réalisé ; mode que l’on appelle le Real 
Time Kinematic (RTK). Il faut alors adjoindre au système GPS une liaison modem afin que la 
base et le mobile communiquent en continu (fig. 20). On peut alors directement résoudre les 
équations de positionnement en double ou triple différences et ainsi obtenir, pour des lignes de 






Tableau 10 : Avantages et inconvénients du système  GPS 
Les avantages Les désavantages 
• La visibilité entre les points n'est pas 
nécessaire, contrairement aux 
mesures tachéométriques. 
• Peut être utilisé à n'importe quel 
moment de la journée ou de la nuit, 
c’est un système « tous temps » 
(brouillard, pluie) car il utilise la 
bande L (~20cm) qui est peu 
perturbée par la troposphère. 
• Produit des résultats avec une haute 
précision sur des distances 
importante (<30km de rayon autour 
de la base). 
• Les stations GPS peuvent travailler 
en continu et sur de très longues 
périodes avec des fréquences de 
mesure supérieure à 1 hertz.  
• L'antenne GPS doit avoir une vue 
dégagée (éviter les masques) et elle 
doit pouvoir capter au moins quatre 
satellites dont 2 en commun (double 
différence) entre la base et le mobile 
pour avoir une haute précision. 
• Généralement la précision de la 
composante hauteur est deux fois 
moins bonne que la précision 
planimétrique. 
• L'approvisionnement en énergie 
nécessaire sur chaque récepteur 
• Il peut seulement donner des 
informations sur certains points de la 
zone glissement. 
• Prix élevé du matériel bi-fréquence et 
multi-constellation  avec des antennes 
peu sensibles aux multi-trajets. 
 
III.2.4 Les données GPS acquises sur le glissement de Tena. 
 
Depuis 2004, et la construction du parking au pied de glissement de terrain, de 
nombreuses observations laissent à penser qu’il y a eu une réactivation du paléo-glissement. Par 
conséquent, les mesures de déplacement sur le glissement sont primordiales pour pouvoir 
développer un système d’alerte et de prévision destiné à évaluer les risques encourus par les 
infrastructures routières comme le parking de la station de ski et la nationale A36 située au pied 
de glissement de terrain.  
De Mai 2006 à Juillet 2007, l’Instituto Geologico y Minero de Espana (IGME) a fait cinq 
campagnes DGPS avec des récepteurs Leica bi-fréquence. Ils ont défini une base de référence sur 
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un petit relief localisé sur le versant opposé à celui du glissement (fig. 21). Pour s’assurer de la 
stabilité de cette base un plot en béton a été coulé afin que toutes les campagnes se greffent bien 
sur le même point de mesure (fig. 21).  
 
 
Figure 21: Carte de localisation des différentes mesures des campagnes de mesure GPS, les cercles 
évidés représentent les mesures des campagnes IGME de juillet 2006 et octobre 2007, on peut 
observer la base de référence utilisée par toutes les campagnes situé au sud-ouest de la zone d’étude. 
Les cercles pleins représentent les campagnes faites dans le cadre de ce travail entre juillet 2010 et 
octobre 2011, les cercles bleus ceux des campagnes de l’IGME. 
La  stabilité de base a, de plus, été contrôlée à chaque campagne au tachéomètre. Elle 
montre de faibles variations toujours inférieures ou égales à celle du bruit de mesure. Cette base 
est localisée à 42° 47' 53.12174'' de latitude nord,  0° 25' 5.93432'' de  longitude ouest pour une 
altitude de 1872.84 m (fig. 21).  A partir de cette base, 46 points ont été mesurés sur la zone des 
déplacements.  
Lors de ces campagnes, le déplacement maximal observé était 22cm (fig. 22) sur la 
période considérée soit 180 jours (Merodo F.J.A. et al., 2008). Les profils de la figure 22 
montrent que durant l’été 2006, la vitesse de déplacement maximale était de 36 cm/an alors que 





Figue 22: Profils de déplacement DGPS au Tena de Mai 2006 à Décembre 2006 ( Herrera et al., 
2009a) 
 
De Juin 2010 à Octobre 2010,  nous avons réalisé de nouvelles campagnes de mesure. 
Pour ces campagnes nous avons utilisé des récepteurs bi-fréquences de type ZXTREM 
(ASHTECH)  associés à des antennes  geodetic IV. On peut remarquer que les points de mesure 
des campagnes IGME sont uniquement positionnés sur la partie base du glissement de Tena mais 
des observations faites sur le terrain et à partir de la photographie aérienne de 2008 montrent que 
la partie plus à l’amont bouge aussi. C’est pourquoi nous avons élargi la zone d’étude à la partie 
amont.  
De plus, en certains endroits, des phénomènes de fluage superficiel sont également 
visibles. C’est pourquoi nous avons choisi une stratégie de mesure un peu différente. Pour chaque 
point (fig. 23) lorsque cela était possible nous avons défini une mesure A généralement sur un 
clou topographique inséré bloc rocheux et une mesure B sur un clou topographique pris dans un 
plot de ciment directement coulé à même le sol. Ainsi on a pu voir s’il existait des vitesses de 
déplacement différentielles entre les points A et B. Finalement peu de points communs ont été re-
mesurés car peu de points de l’IGME ont pu être retrouvés, soit parce qu’ils étaient masqués par 
la végétation, soit parce que leur déplacement était trop important et une incertitude trop grande 




Figure 23 : Stratégie de mesure DGPS lors des campagnes de 2010 et 2011, nous avons pris ici 
l’exemple du point n° 5 avec une mesure sur le bloc rocheux 5A et une mesure du sol 5B localisée à 
moins de 2 mètres de la mesure 5A. A l’arrière plan on peut apercevoir le pic du Midi d’Ossau. 
 
Dans ces campagnes, le temps moyen de mesure pour chaque point A et B était d’environ 
5 minutes. La ligne de base variait d’une longueur minimale de 886.270m entre la base et le point 
8 et une longueur maximale de 1109.047m entre la base et le point 5. Cela permet d’avoir des 
mesures de très bonne qualité de quelques millimètres pour les composantes NS et EW et de 
l’ordre du ½ centimètre au centimètre pour la composante altitudinale. La figure 24a reflète la 
qualité des mesures effectuées. Les composantes planimétriques (X, Y) sont les mieux résolues 
avec des valeurs de 2σ n’excédant pas 1,5cm. La composante verticale présente une erreur plus 
importante avec des valeurs de 2σ proche des 3cm. Le calcul différentiel a toujours été réalisé en 
double ou TD car il n’existe pas de relief important entre la base et les points mesurés, et surtout 
les lignes de bases sont très courtes et largement inférieures à 5km. Cette configuration explique 
la qualité des mesures obtenues. Cette vérification est importante car elle permettra d’établir un 
critère de qualité sur les mesures effectuées et de valider ou non les déplacements observés par 
GPS. 
On constate que les points mesurés bougent globalement de la même manière qu’ils soient 
pris sur les blocs ou au niveau du sol (71%) avec une différence de déplacement entre A et B 
comprise entre 0 (les plus nombreux) et 5 cm (fig. 24b). On peut remarquer que les blocs bougent 
parfois très fortement avec un déplacement supérieur à 25cm, on remarque que ces blocs sont 
généralement localisés dans la partie amont et ont une direction de déplacement EW orthogonale 
à celle de la zone sud. Il s’agit en fait de déplacements associés à une coulée de débris qui 
s’écoule depuis l’escarpement principal constitué par les falaises calcaires du nord-est vers le 
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village frontalier du Pourtalet situé au nord-ouest. Enfin la majorité des points présentent un 




     b) 
Figure 24 : Les campagnes DGPS de Juin, Octobre 2010 et juin 2011 ; a) histogramme de la 
distribution des erreurs en fonction de la composante regardée (X, Y ou Z) et de la période de 
mesure. On peut voir que les mesures de juin 2010 (rouges) sont les plus « bruitées » ; 
b) Comparaison entre les déplacements des blocs (en jaune),  du sol (en orange) et le déplacement 
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La méthode de télédétection utilisée a consisté à faire des comparaisons multi-temporelles 
d’images (Tab 11) incluant photographies aériennes et images satellites optiques et/ou RADAR. 
Cette méthodologie permet de faire un suivi historique d’une zone en faisant un instantané à un 
instant t que l’on comparera à l’état initial t0 qui correspond à la première prise de vue et pas 
nécessairement à l’initiation du phénomène d’instabilité.  
Tableau 11 : Caractéristiques des principales méthodes de mesure et de suivi par télédétection des 
mouvements de terrain ; modifié d’après (Malet J.-P. et al., 2002) 




Interférométrie radar INSAR1 
 DORIS2 
Déplacement de cibles mobiles 
Déplacement de cibles mobiles 
et comparaison de MNT 
comparaison de MNT 
















1. Interferometric Synthetic Aperture Radar     2. Détermination d’Orbites et Radio-positionnement intégrés par Satellite 
 
IV.1 Interférométrie RADAR 
Une avancée significative dans l’imagerie de surface en sciences de la Terre, fût liée à la 
naissance de l’imagerie hyperfréquence (ondes RADAR ou micro-ondes) et la mise en orbite de 
satellites actifs.  
L'acronyme RADAR (RAdio Detection And Ranging) désigne aussi bien l’instrument de 
mesure que la technique s’appuyant sur celui-ci. L’instrument RADAR embarqué sur les 
plateformes spatiales diffuse latéralement (SLR, “Side Looking Radar”) des trains d’ondes 
électromagnétiques qui illuminent la terre et qui sont, à son contact, rétro-diffusées tout ou partie 
en direction du satellite suivant les caractéristiques physiques du sol. Un radar monostatique aura 
une même antenne d’émission et de réception, contrairement au radar bistatique dont les antennes 
sont séparées. 
Gabriel et al. (1989) ont montré, pour la première fois, que les mouvements de sols 
agricoles résultant des variations de la hauteur de nappes pouvaient être mesurés par 
interférométrie RADAR. Cette avancée significative, en sciences de la Terre, donna lieu à la 




L'apport des satellites actifs fût de fournir l'énergie d'illumination des cibles terrestres, 
l'observation de la Terre devenant alors indépendante de son illumination par le soleil. De plus, 
les ondes RADAR présentent aussi l'avantage de « traverser » les couvertures nuageuses ce qui 
en fait un satellite « tout temps ».  
 
Tableau 12: Principaux satellites Radar lancé depuis 1995 : en bande L (ALOS);   en bande C (ERS, 
ENVISAT, Radarsat) et en bande X TerraSAR-X. 
Nom de satellite Fiche de technique Photo 
ERS-2 Lancé : 21 Avril 1995 par l’ESA 
Cycle orbital : 35 jours 
HS depuis 2011 
Résolution de 25m 
 
Envisat Lancé : Mars 2002 par l’ESA 
Cycle de revisite : 35 jours,  
Résolution de 25m 
Perte de contact depuis 8 Avril 2012 
 
TerraSAR-X Lancé : 15 juin 2007 par EADS Astrium et l’agence 
spatiale allemande. 
Cycle de revisite : 11 jours 
Résolution de 1m.  
Radarsat-1 Lancé 4 Novembre 1995 par l’agence spatiale 
Canadienne (CSA) 
HS depuis 4 Novembre 2010 
Cycle de revisite : 24 jours 
Résolution de 10m à 100m  
Radarsat-2 Lancé : 14 Décembre 2007 par le CSA 
 
Cycle de revisite : 24 jours 
 




ALOS Lancé le 24 janvier 2006 par l’agence spatiale 
japonaise (JAXA) 
HS depuis le 21 avril 2011 
Cycle de revisite : 46 jours 
Résolution de 2.5m pour panchromatique et 10m en 
multispectral  
COSMO-Skymed COSMO-Skymed lancé par l’agence spatiale 
italienne 
COSMO-1 a été lancé le 8 Juin 2007, -2 le 9 
Décembre 2007, -3 le 25 octobre 2008, -4 le 5 
novembre 2010 
Cycle de revisite : 3 jours (constellation complète) 
 
 
De nombreux satellites furent lancés à travers le monde (Tab. 12). Ces satellites utilisent 
une petite partie du spectre des micro-ondes. Ils utilisent les ondes X pour les plus courtes (λ = 3 
cm), très utilisée dans les systèmes radars aéroportés pour la reconnaissance militaire et la 
cartographie, et depuis le lancement du satellite TerraSARX en 1995 par le DLR. Ils sont utilisés 
pour le suivi des mouvements de terrain comme le montrent les résultats obtenus par le projet 
Terrafirma. Ils utilisent aussi les ondes C (5.6 cm par RADARSAT et ERS 1 et 2) qui sont 
utilisées en interférométrie tout comme les ondes L avec λ = 23.6 cm (ALOS).  
La méthode InSAR (Interferometric Syntetic Aperture Radar ou Interférométrie RADAR 
Synthèse d’Ouverture) a été développée et utilisée pour l’observation de la surface terrestre 
depuis les années 90. L'interférométrie radar conventionnelle a montré sa finesse de mesure pour 
des mouvements de sols sur de grandes étendues (Colesanti C. & Wasowski J., 2004; Massonnet 




Figure 25: Effet des précipitations - a) L’interférogramme (29 et 30 Août 1995, 21 :41 UTC) montre 
les variations du délai atmosphérique ; b) carte de précipitation le 29 Août 1995 à 21 :45 UTC on 
peut observer la bonne corrélation entre la frange interférométrique et la zone nuageuse où se sont 
concentrée les précipitations. D’après Hanssen (2001). 
 
Depuis, les applications se sont multipliées et les techniques perfectionnées dans le cas 
des séismes avec des déplacements cosismiques, métriques ou décimétriques (Ozawa S. et al., 
1997; Peltzer G. et al., 1999). En pratique, deux images acquises avant et après le choc principal 
permettent d’avoir le déplacement projeté suivant la ligne de visée du satellite. De même, on peut 
obtenir le déplacement post-sismique en choisissant des séries temporelles acquises après le 
séisme (Gourmelen N. & Amelung F., 2005). Les études InSAR se sont ensuite multipliées 
abordant des thématiques nouvelles telles que la volcanologie (Briole P. et al., 1997; Froger J-L. 
et al., 2007), les déplacements liés aux nappes d’eau souterraines (Amelung F. et al., 1999; 
Schmidt D.A., 2003), la glaciologie (Cheng X. & Xu G., 2006), les délais atmosphérique 
(Hanssen R. F., 2001), et enfin les glissements de terrain (Colesanti C. & Wasowski J., 2006; 
Rott H. & Nagler T., 2006). 
Ce chapitre présentera un bref récapitulatif méthodologique suivi d’une présentation des 
avancées récentes qui permettent de fournir des suivis temporels sur les pixels présentant une 





Figure 26: Chaîne de traitement SAR/RSO, le traitement SAR/RSO appliqué sur l'image brute à 
ouverture réelle se décompose en deux étapes : un filtrage adaptatif en distance et une synthèse 
d'ouverture en azimut. 
 
Généralité : 
a) Résolution d’une image RADAR à ouverture réelle 
Sans utiliser la synthèse d’ouverture (Fig. 26), la résolution d’une image RADAR brute 
est faible. L’antenne radar de largeur Wa et de longueur La est montée sur le satellite. L’ouverture 
angulaire φv du faisceau d’ondes émis perpendiculairement à la trajectoire (Fig. 27) s'écrit :  
 =     [24] 
et dans le sens de la trajectoire du satellite elle vaut : 
 =      [25] 
Ces ouvertures angulaires dépendent donc de la longueur d’onde du signal transmis et de 
la longueur et largeur de l’antenne. L’émission du pulse a une durée τ et est répétée à intervalle 
de temps régulier (Pulse Repetition Interval, PRI). L'image est donc balayée dans le sens du 
déplacement du satellite à la fréquence d’émission du satellite PRF = 1/PRI (PRF,Pulse 
Repetition Frequency), tandis que le signal rétrodiffusé est échantillonné au niveau de l’antenne 
du satellite à la fréquence fs. La figure 27 montre l’empreinte elliptique au sol produit par 
l’émission d’un pulse. Ainsi, les résolutions en distance (perpendiculaire à la trajectoire) et en 
azimut (parallèle) sont mauvaises car elles sont limitées aux dimensions physiques de l’antenne 




Figure 27: Géométrie de prise de vue d’une image RADAR acquise par des moyens aéroportés que 
ce soit un satellite ou un avion. 
 
Résolution en distance- la résolution d’une image radar brute en distance est déterminée par la 
capacité à distinguer deux cibles au sol séparés par la distance ∆Rg. Cette résolution est 
dépendante de la durée d’émission du pulse radar τp, et de l’angle d’incidence η.  
  
 =  !"	
$     [26] 
 
Résolution en azimut - En azimut (le long de la trajectoire du satellite) la résolution est 
déterminée par la longueur de l’antenne La et la distance cible satellite R. Deux cibles au sol 
situées au même niveau sur l’axe des distances peuvent être séparées seulement si elles ne sont 
pas illuminées par le même faisceau d’ondes. 
     %& = '       [27] 
 
 
Pour les satellites ERS avec τp = 0,0371 ms ; η moyen de 20° ; λ = 5,6 cm et un R moyen de 850 
km. La résolution en distance vaut 16 km et en azimut 5 km. 
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Il est alors apparu évident qu'il fallait améliorer la qualité des images brutes pour cela 
deux étapes de traitement ont été élaborés : le filtrage adaptatif en distance et la synthèse 
d'ouverture en azimut (Fig 26). 
b) Amélioration des résolutions brutes 
Amélioration en distance - La solution adoptée pour améliorer la résolution en distance 
consiste à moduler linéairement la fréquence du signal transmis (chirp) en synthétisant un 
nouveau signal impulsionnel de durée 1/Bchirp où Bchirp est la bande de fréquences du chirp. En 
remplaçant TP par 1/B, la résolution en distance devient  
 = ( !"	
$     [28] 
 
Dans le cas des satellites ERS, Bchirp la bande de fréquence de modulation du signal vaut 
15.5 MHz, la résolution en distance vaut 24.7 m soit une amélioration par modulation de 
fréquence de ~500 fois. 
Amélioration en azimut - La résolution spatiale suivant l’axe de l’azimut, δx est 
inversement proportionnelle à la longueur de l’antenne ainsi en prenant une distance moyenne 
terre-satellite de 833 km, δx vaut 4.7 km pour obtenir une résolution de 100 m il faudrait une 
antenne de 470 m sur le satellite ce qui est irréalisable. C'est pourquoi les chercheurs ont 
développé le Radar à Synthèse d'Ouverture (RSO ou SAR en anglais : Synthetic Aperture 
RADAR) qui autorise, à partir de plusieurs échos radar reçus (Fig. 27), la création d'une antenne 
virtuelle bien plus grande que les dimensions physiques de l'antenne. On obtient alors une 
résolution beaucoup plus fine : 
%& = ' = )*+     avec  )* =

,-.  on obtient %& =

     [29] 
 




Figure 28 : Schéma du principe RSO : la cible illuminée par le satellite est vue plusieurs fois, 
successivement, par l’antenne radar. Un pulse émis par le satellite à la position P1 est reçu entre les 
positions P10 et P11. L’antenne étant émettrice et réceptrice (en grise) lorsqu’elle capte le pulse 
provenant de P1. L’intervalle de temps entre chaque pulse vaut 1/PRF. Le satellite parcourt donc ~ 
40 m entre l’émission et la réception de chaque pulse, d’après (Hanssen R. F., 2001). 
Le tableau 13 récapitule les principaux paramètres des quelques systèmes RADAR, tous 
ont des longueurs d'antenne comparables et donc des résolutions azimutales δx identiques par 
contre les résolutions en distance, qui sont fonction de l'angle d'incidence η et l'inverse de la 
bande de fréquence émise 1/Bchirp , sont variables avec une meilleure résolution en distance pour 
le satellite en bande L ALOS que les satellites européens en bande C (ENVISAT et ERS) 
Tableau 13 : tableau comparatif des paramètres des trois principaux satellites SAR : deux en bande 
C (ERS, ENVISAT) et un en banque L (ALOS). La résolution en distance est donnée pour un 
terrain à pente nulle. Modifié d'après Champenois (2011). 
paramètres ERS SAR ENVISAT ASAR ALOS PALSAR 
La 10m 10m 8,9m 
Bchirp 15,55Mhz 15,55Mhz 28Mhz 
η 19,6° à 26,5° 19,6° à 26,5° 37,2° à 42,3° 
∆Rg terrain plat 22 à 29 m 22 à 29 m 7 à 9 m 
δx 5m 5m 5m 
 
La technique InSAR 
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La technique InSAR est effectué en combinant la phase d’au moins deux images radar 
SAR prises à des moments différents (fig 29). L’interférogramme différentiel obtenu montre les 
changements de phases entre deux images séparées par une période temporelle. 
Les deux satellites positionnés dans la configuration de la figure 29b permettent de 
mesurer la différence de phase rétrodiffusée par une même cible puis de calculer h la hauteur de 
cette cible ou son déplacement si on a un modèle numérique pour déterminer h. 
Les deux images SAR sont généralement acquises avec différentes géométries. La 
seconde image doit être d’abord  précisément coréférences et ré-échantillonnée à la géométrie de 
la première image. Puis les deux phases de deux images sont superposées et la différence de ces 
phases donne une nouvelle image qui s’appelle interférométrie image. La différence de deux 
phases est combinée avec l’information d’orbite pour déterminer l’altitude de chaque pixel. 
La phase (éq. 30) d’une image SAR A est difficile à exploiter car elle dépend de différents 
termes : 
    / = é1é2!345 + 7 + *1     [30] 
 
où é1é2!345 est la phase géométrique qui représente le trajet aller/retour du satellite à la cible 
avec une fréquence propre f0=c/λ on peut écrire que   é1é2!345 = 892  ; 
ϕ0  la phase propre qui est généralement inaccessible car elle dépend de différentes inconnues 
comme la disposition des réflecteurs élémentaires au niveau de la cible, la constante diélectrique, 
etc. ; *1  est liée aux perturbations atmosphériques. 
Soit r et r+δr les distances de la cible par rapport au satellite avec deux dates d’acquisition  
notée 1 et 2 (fig. 28) différentes. Si l’on considère que le terme de phase propre ϕ0 est identique 
dans les deux images les phases ϕ1 et ϕ2 peuvent s’écrire sous la forme suivante : 
   1 = 89
2 +  0     <=         2 =  89
2?@2     +  0   [31] 
  La différence de phase ou phase interférométrique ϕ entre deux images est la mesure la 
différence de chemin entre les deux rayons RADAR/cible: 
     = 89
@2 = 89




Avec : λ est la longueur d’onde du récepteur SAR ; δr est la différence de distance ; Bh, Bv sont 
les composantes verticale et la horizontale de la ligne de base ; θ est l’angle de visée. 
a)
 b) 
Figure 29: La géométrie de l’interférométrie SAR a) schéma expliquant la différence de phase ϕ 
entre 2 dates avec en rouge la phase propre et en bleu la différence de phase (d’après Wright, 2002); 
b) Géométrie  dans le plan normal à la direction de vol permettant de calculer ϕ. 
 
La différence de phase obtenue par interférométrie est vue comme une somme de 
différentes composantes et on voit très bien que s’il y a mouvement du sol il est nécessaire 
d’introduire un terme de déformation. L’enfin les modèles topographiques n’étant pas parfait il 
faudra aussi introduire un terme d’erreur topographique. Enfin un terme de bruit de mesure peut 
être rajouté d’où  une expression plus complexe de cette différence mais qui permet de pouvoir 
mesurer les déplacement de sol modulo 2E. 
   = F* 5 + G + HéI + *1 + "! 5                   [33] 
avec φbase est la différence de phase due à la ligne de base entre les positions du satellite 
correspondant à ces deux acquisitions, φtopo correspond aux erreurs de topographie (Hanssen R. F. 
& Ferretti A., 2002; Oštir K., 2000; Oštir K. & Komac M., 2007) et est donc corrélée au relief, 
représenté par un Modèle Numérique de Terrain (MNT). On parle de franges topographiques. Les 
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erreurs de topographie dépendent de la ligne de base perpendiculaire et du relief. Plus la ligne de 
base est grande plus l’interférogramme sera sensible au relief, Il est donc important d'utiliser des 
lignes de bases courtes (<200m) pour limiter l'effet du MNT. Cependant il est important aussi 
d'avoir de grandes lignes de base pour obtenir des MNT très précis ; φdéfo est due à la 
déformation du sol, φatm représente le retard lié à l’atmosphère, et φnoise est un terme général des 
différents bruits de mesure et le bruit ionosphérique. La valeur φdéfo est utilisée pour calculer la 
déformation du sol. Ce déplacement du sol est réalisé avec l'interférométrie différentielle dans la 
direction LOS (Ligne de visée satellite/cible). Une différence de phase de 2π correspond à un 
déplacement de λ/2 (2,8 cm pour ERS ; 10,5 cm pour ALOS) selon l’axe de visée. 
 
Figure 30 : Étape de construction d’un interférogramme de la faille de San Andreas (USA). 
L’interférogramme est calculé à partir de deux images ERS dont la phase est incohérente 
spatialement, mais acquises dans des géométries similaires. Après aplatissement de 
l’interférogramme, la phase ne dépend plus que de la différence des temps de propagation de l’onde 
entre les deux passages du satellite. (Cavalié O. et al., 2007) 
 
La figure 30 illustre les différentes étapes de la construction d'un interférogramme calculé 
à partir de deux images radar ERS couvrant une partie de la faille de San Andreas (Californie, 
USA). On peut voir que la simple différence des phases φ1 et φ2 des deux images radar est 
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dominé par les franges orbitales et le terme topographique. Le signal tectonique est totalement 
masqué. Après aplatissement de l’interférogramme (suppression de la topographie et rampe 
orbitale), on découvre le signal tectonique, ainsi que les délais atmosphériques liés aux 
perturbations de la propagation des ondes entre le satellite et la terre. 
c) Études d'interférogrammes multiples 
L'une des premières améliorations fût de corriger les problèmes atmosphériques. Une 
stratégie pour s’affranchir de ces problèmes sans avoir à traiter individuellement les 
interférogrammes consiste à utiliser les caractéristiques spatio-temporelles liées à l'atmosphère. 
Les études réalisées suggèrent que le délai atmosphérique évolue rapidement dans le temps et 
qu’au bout d’un jour, il y a une décorrélation complète entre deux signaux atmosphériques 
(Emardson T.R. et al., 2003). En revanche, la majorité des déplacements étudiés par InSAR sont 
eux corrélés dans le temps et dans l’espace. Trois méthodes, basées sur l’étude 
d'interférogrammes multiples, utilisent cette propriété pour identifier et retirer le signal 
atmosphérique et obtenir une bonne corrélation temporelle.  
La première méthode dite de la sommation d'interférogrammes consiste à moyenner les 
interférogrammes (Peltzer G. et al., 2001; Wright T. et al., 2001). Cette technique est souvent 
utilisée pour les mouvements linaires. Dans ce là, on mesure la vitesse moyenne de déplacement 
(on n'a pas accès au suivi temporel des variations de vitesse). La sommation d’interférogrammes 
utilise les caractéristiques spatio-temporelles de la contribution atmosphérique, décorrélée dans le 
temps et du terme de déformation (corrélé dans l’espace et le temps). L'étude de Zebder et al. 
(1997) a montré que lorsqu'on utilise N interférogrammes pour la sommation le bruit est diminué 
d'un facteur √K, mais cette méthode ne peut être utilisée que sous certaines conditions : (1) il est 
important d'avoir une indépendance des interférogrammes (une image ne peut être utilisée qu'une 
seule fois); (2) il ne doit pas exister de corrélation spatiale avec la topographie et/ou la corrélation 
de phase car lorsque par exemple il y a plus de corrélations positives que négatives la simple 
sommation ne suffit pas à éliminer cet effet (Cavalié O., 2007) et (3) enfin, la base de données 
d'image RADAR doit être importante pour pouvoir générer une série d'interférogrammes 
indépendants suffisante pour mesurer les déformations. 
La seconde méthode dite des lignes de bases courtes repose sur le calcul d’une série 
d’interférogrammes sélectionnés en fonction de leurs configurations orbitales (critère limitant la 
valeur de la ligne de base perpendiculaire, Bperp (cf. fig. 31) et temporelles (limitation de 
l’intervalle de temps entre les deux images). Le but ultime de cette méthode est d'obtenir un suivi 
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temporel du déplacement par rapport à l'image de référence c.-à-d l'image la plus ancienne qui 
constitue l'état initial mais pas forcément l'état de non déplacement. 
Pour ce faire, tous les interférogrammes sont placés dans une géométrie commune puis 
déroulés à partir d'un point de référence de déplacement nul (Lundgren P. et al., 2001). On a ainsi 
un contrôle sur le déroulement.  
 
Figure 31 : Série d'interférogrammes où chaque point correspond à une image SAR caractérisée 
par sa date d'acquisition et la position du satellite, les interférogrammes utilisés sont représentés sur 
la figure par les lignes et sont caractérisées par leur ligne de base perpendiculaire, Bperp qui 
n’excède pas 200m (ligne de base courte) - d'après Cavalié (2007) et  Champenois (2011). 
Cette méthode présente différentes variantes qui travaille soit sur la phase Fig. 32 en 
pointillé ; (Lanari R. et al., 2007; Lundgren P. et al., 2001; Mora O. et al., 2003) soit sur les 
vitesses (Fig. 32 trait plein ) comme c'est le cas de la méthode Small Baseline Subset (SBAS) 




Figure 32 : Exemple de deux jeux de données indépendants (X et ●) en pointillé le résultat de 
l'inversion avec une contrainte minimale sur la phase et en trait plein sur la vitesse. D'après 
Berardino et al. (2002). 
 
• Méthodes basées sur la phase 
On corrige chaque interférogramme par rapport à une constant définie par rapport au point de 
référence. Ensuite on vérifie la compatibilité de l'interférogramme ainsi obtenu en examinant des 
triplets (interférogrammes AB, BC et CA obtenu à partir des images A, B et C). La compatibilité 
est vérifiée lorsque la somme est un interférogramme de phase nulle. Dans le cas contraire, on 
intègre l'image dans un autre triplet qui est alors recorrigé. L'établissement de la série temporelle 
par variation de phase se calcule par une inversion en moindre carré où chaque pixel est traité 
indépendamment et utilise l'ensemble des N interférogrammes obtenus à partir des M images, ce 
qui permet de calculer les M-1 incréments de phase c.-à-d les pas de temps entre deux images 
successives : 
     L = M. O      [34] 
où d est le vecteur qui contient les N valeurs de phases du même pixel des N interférogrammes, 
m = [D1, D2, ...DM-1] correspond aux M-1 pas de temps entre les M images et la matrice G (NxM-
1) qui définit la relation entre images et interférogrammes. La matrice G est organisée de la façon 
suivante : les lignes correspondent aux différents interférogrammes et les colonnes aux 
différentes dates. Cependant, l'inversion n'est possible que si chaque image est liée aux autres 
images par un ou plusieurs interférogrammes. Dans le cas contraire, il est nécessaire de passer par 
une interpolation linéaire pour liés les sous-ensembles (Usai ., 2003) 
• Méthode basée sur la vitesse  
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La méthode SBAS a pour but de réaliser une série d’interférogrammes déroulés qui ont une 
cohérence maximale entre les couples interférométriques. Il est à noter que l'on ne déroule les 
interférogrammes que dans les zones de forte cohérence. Les autres zones sont interpolées par 
triangulation de Delaunay à partir des pixels déroulés. Pour calculer les interférogrammes suivant 
la technique SBAS on organise les interférogrammes suivant un modèle linéaire : 
      PQ@R     [35] 
ou B est la matrice des combinaisons de lignes de bases courtes, δφ est le vecteur des 
interférogrammes différentiels et v le vecteur inconnu de la vitesse moyenne associée aux 
déplacements du sol (Lauknes T. R. et al., 2005). On utilise la méthode Décomposition en Valeur 
Singulière (SVD) pour construire des liens entre les sous-ensembles d'interférogrammes On a 
alors des systèmes sous-déterminés que l'on résout par moindre carré en cherchant la norme 
minimale ce qui revient à minimiser les variations de vitesse (Fig. 32). L'inversion réalisée sur les 
vitesses permet d'éviter les grandes discontinuités dans le résultat final. En intégrant les vitesses 
trouvées par inversion on obtient le déplacement relatif à l'image de référence.  
Enfin, la troisième méthode dite Permanent Scaterrers (PS) (Ferretti A. et al., 2000, 2001) 
(réflecteurs persistants) consiste à définir une seule image maîtresse et à combiner le maximum 
de dates avec celle-ci en y intégrant aussi de grandes lignes de base perpendiculaire. Or plus les 
lignes de base spatiale et temporelle sont importante et plus la décorrélation risque d'être 
importante. Pour remédier à cela la méthode sélectionne les points stables ou réflecteurs 
persistants. (Ferretti A. et al., 2007) ont démontré que la réponse spectrale du pixel peut être liée 
à des objets bien plus petits que pixel lui-même. Pour comprendre cette technique il est 
nécessaire de bien comprendre la réponse d'une cible radar à l’échelle du pixel. Un point stable 
aura une cible constante dans le temps qui renvoie un fort signal en direction du satellite (Fig. 33) 




Figure 33 :  Point stable potentiel ; la réponse doit être forte avec un fort SNR et elle doit être stable 
dans le temps ce qui permet des mesures de phase répétées; l'exemple de gauche montre la réponse 
d'un pixel au court du temps sans point stable, la mesure de la phase est alors très bruitée (faible 
SNR); à droite réponse d'un pixel avec un point stable, la mesure de la phase est très stable (fort 
SNR) et cohérente au cours du temps (Arnaud, 2009). 
C'est cette technique qui nous intéresse plus particulièrement dans le cadre de ce travail, 
car le signal obtenu est beaucoup plus stable et présente donc un meilleur rapport signal sur bruit 
(SNR) et apporte une précision de quelques dixièmes de millimètres sur les déplacements en 
utilisant une longue série temporelle. Un raisonnement statistique pour un ensemble 
d'interférogrammes permet de déterminer l'indice de dispersion en amplitude d'un pixel : 
     S/ = TU1U      [36] 
où ρΑ et mA correspondent respectivement à l'écart-type et la moyenne du pixel considéré au 
cours du temps. Un seuil élevé de DA permet de conserver les pixels cohérents dans le temps. 
Pour les réflecteurs naturels stables, (Hooper A. et al., 2004) ont développé une méthode 
similaire basée sur la phase. Ils utilisent le fait qu'un certain nombre de termes, qui constituent la 
phase interférométrique, sont spatialement corrélés. Généralement, la continuité spatiale n'est, 
elle, pas très élevée et les PS constituent un ensemble de points dispersés sur l'interférogramme. 
Un des avantages de la méthode est qu’elle permet aussi de créer des MNT très précis 
(Ferretti A. et al., 1999a, 1999b, 2000; Kampes M.B., 2006) et d’observer des vitesses de 
déplacements pouvant être très faibles (Fig. 34), de l’ordre de quelques millimètres par an (Elias 
E. et al., 2009) La méthode des PS  nécessite au minimum, 15 scènes radar. Cependant dans 
certaines circonstances  une analyse peut être menée avec un nombre inférieur d'images, en 
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particulier dans les zones urbaines où il existe de nombreux points stables artificiels (bâtiments) 
ou dans les zones naturelles ou affleurent des blocs rocheux (fig. 35). Toutefois, il convient de 
noter que plus le nombre de scènes radar disponibles est important plus les résultats seront précis. 
 
Figure 34: La carte de vitesse de glissement de terrain au Formigal mesurée par PSI (Notti D. et al., 
2010), les points en vert montrent les zones stables (déplacement inférieur au bruit de mesure), les 
points stables en bleu montre un rapprochement des points en direction du satellite (surrection), les 
points en jaune orangé rouge montrent les points qui s’éloignent du satellite que l’auteur interprète 
en subsidence. 
 
IV.1.2 l’algorithme des Stable Point Network (SPN)  
L’algorithme du réseau de points stables ou Stable Point Network (SPN)  a été développé 
par Altamira Information (1999). Cet algorithme est basé sur une technique originale de calcul de 
PS. La méthode SPN fût  la première à « automatiser » le processus de détection et de mesure des 
PS proposé pour des données du satellite ERS (Arnaud A. et al., 2003; Duro J. et al., 2003). La 
partie interférométrique traditionnelle est basée sur la chaîne DIAPASON du CNES crée en 
1992. De là viennent la grande robustesse et précision des produits interférométriques générés, 
ainsi que la précision cartographique des projections, originellement développées par l’IGN. 
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      a) 
  b) 
Figure 35: diagrammes des données ALOS du site de Tena; a) série temporelle utilisée constituée de 
12 images prise entre 2006 et 2010; b) 45 interférogrammes générés où chaque point représente une 
image ALOS, image qui est caractérisée par leur date d'acquisition et la position du satellite, les 
interférogrammes utilisés sont représentés par les lignes reliant deux images et sont caractérisées 
par leur Bperp (Les séparations spatiales et temporelles entre les images de la paire interférométrique 
sont indiquées en tant que ligne de base perpendiculaire  en m). Plus la ligne de base est horizontale 
dans le diagramme,  plus la Bperp est courte et adaptée à la mesure interférométrique ; inversement 
plus elle est verticale plus Bperp est longue et adaptée aux corrections topographique. Bperp : ligne 
de base perpendiculaire 
A partir des mesures de phases interférométriques, l’algorithme SPN permet d’extraire 
des déplacements précis sur de longues périodes temporelles, mais uniquement pour les points de 
mesure présentant une forte cohérence temporelle et qui ont été identifiés sur la zone d’intérêt. 
La déformation est estimée pour chaque pixel sans qu’aucune méthode d’interpolation 
spatiale ne soit appliquée. Le schéma général de fonctionnement de la méthode SPN est présenté  




Figure 36: Représentation schématique du traitement interférométrique développé par la société 
ALTAMIRA information/CLS 
Les principaux paramètres d’entrée sont la base de données des images RADAR sous 
forme complexe (images dites SLC). Le traitement des données est divisé en cinq étapes 
principales : 
Extraction des images : Des données SAR sont extraits les fichiers auxiliaires requis 
pour la suite du traitement et les images d’amplitude et de phases sont 
automatiquement générées. 
Sélection des paires : Les couples interférométriques optimaux sont générés 
considérant différents critères (paramètres d’acquisitions, différence entre le Doppler 
des différentes images et longueur de la ligne de base orthogonale). 
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Co-registration : Toutes les images SAR sont converties dans la géométrie d’une  
image de référence (appelée Super Master). 
Sélection des PS: Un masque initial des points détectés comme stables (PS) est 
généré. L’identification des points de mesure est basée sur l’analyse de la stabilité de 
l’amplitude des signaux radar provenant de chaque pixel pour les différentes dates. 
La stabilité de l’amplitude du signal radar est estimée en calibrant chaque image 
SAR, et en calculant la moyenne et l’écart-type normalisé des images d’amplitude. 
Traitement SPN : Le processus SPN calcule automatiquement une série de 
paramètres (hauteur, vitesse et direction du mouvement, position et qualité) pour 
chaque PS identifié. Pendant le traitement, les effets atmosphériques sont aussi 
estimés et compensés. 
Différents produits sont générés suite au traitement SPN (Fig. 34). Ils sont listés ci-dessous: 
Cartes du taux de déformation moyen : Carte de déformation moyenne des PS 
considérés. 
Image de correction du MNT : Correction des erreurs topographiques pour chaque 
PS, ces corrections sont faites par rapport au Modèle Numérique de Terrain (le MNT 
utilisé ici est le SRTM, résolution ≈90m) qui est utilisé pour compenser la 
topographie. C’est un processus itératif qui supprime les franges topographiques 
présentes sur l’interférogramme différentiel. On crée ensuite une image des 
corrections topographiques appliquées. On améliore ainsi le MNT initial. 
Image d’amplitude moyenne : Image des amplitudes moyennes. 
Série temporelle de déplacement donnant les valeurs des déplacements au cours du 




Tableau 14: Avantages et inconvénients de la SPN InSAR, modifié à partir de (Ferretti A. et al., 2006; 
Hanssen R. F., 2001). 
Avantages Inconvénients 
• Certains domaines de vitesse de déplacement 
peuvent être mesurés avec une précision 
inégalée (jusqu'à  ±0,1 mm / an), en 
exploitant de longues séries temporelles 
d’images acquises sur la zone d'intérêt. 
• Mesure est plus précise que celle du GPS 
mais on ne peut obtenir que 2 composantes. 
• Fournit une densité spatiale de points de 
mesure qui n'est pas réalisable avec les 
techniques classiques (densité PS peut être > 
300 PS / km ² dans les zones urbaines). 
• La possibilité de récupérer la série temporelle 
du déplacement de chaque PS avec une 
grande précision. 
• Précision de la géolocalisation est 
généralement inférieure à 5 m. 
• Réflecteurs artificiels peuvent être déployés 
dans des zones où aucun PS naturel n’est 
disponible. 
• Permet un suivi des principaux « risques 
géologiques » : la discrimination des zones 
stables et instables en termes de déplacement 
de sol, la détermination des vitesses et du 
champ de déplacement pour les glissements 
de terrain, les séismes, mais aussi de 
mouvement de sol liés soit à la variation de 
hauteur de la nappe phréatique soit aux 
phénomènes de retrait/gonflement, et enfin 
pour les subsidences des dolines karstiques. 
• Difficile d'en déduire la distribution PS 
dans une zone sans traiter un nombre 
important d'images SAR. 
• Les interférogrammes ne peutvent pas être 
générés à partir de données SAR acquises 
par le même satellite. 
• Nécessite souvent plus de 20 images SAR 
pour identifier PS. Pour certaines régions, 
il n’y a pas assez de données est 
disponible. 
• Répétitivité du satellite varie en fonction 
de la longueur d’onde mais peut être 
supérieure à la vingtaine de jours (ALOS, 
RADARSAT) ce qui est encore trop long 
pour un très bon suivi des risques. 
• La méthode fournit seulement deux 
composantes du déplacement, celle 
situées le long de la ligne de visée entre le 
satellite et le PS.  
• L’orbite des satellites est orientée suivant 
la direction NS, et les déplacements se 
faisant suivant la ligne de vol du satellite 
ne sont pas détectés. 
• Les zones touchées par un fort 
déplacement sur un laps de temps très 
court peuvent ne pas être détectées, car on 
a une perte de cohérence entre les deux 
images qui ne permet pas d’obtenir une 
bonne corrélation des points homologues. 
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IV.1.3 Les données SAR 
  Les premières données acquises sur la vallée de Tena furent celles du satellite TerraSAR-
X acquises d’avril à octobre 2008. Il s’agissait de tester ce nouveau satellite en bande X sur des 
problématiques de mouvement de terrain. On peut s’apercevoir (Fig 37) que le nombre de points 
stables mesurés par ce satellite est sans commune mesure avec ceux des autres satellites, que ce 
soit ceux en bande C (Envisat, ERS) ou ceux en bande L (ALOS).  A cela plusieurs explications. 
Tout d’abord la haute résolution spatiale du satellite à 1m associée à une longueur d’onde de 3cm 
permet de voir de faibles déplacements sur des surfaces très petites. Autre paramètre important, la 
répétitivité des données de 11 jours facilite la stabilité de la cohérence au cours du temps à 
condition qu’il n’y ai pas de trou temporel dans les données. L’inconvénient majeur de la bande 
X est sa forte sensibilité à la croissance de la végétation qui engendre une perte de cohérence. 
Ainsi, on peut remarquer sur la Fig 37 que seules les zones de surfaces dénudées présentent des 
points stables (PS), la zone enherbée proche du parking n’en montrant aucun. Au final, ce sont 
près de 4000 points stables (Fig 37) qui ont été identifiés soit une densité de 8261 PS/km2 sur le 
glissement de Tena et ses alentours proches. Tous ne sont pas exploitables notamment les points 
stables artificiels au niveau du village qui peuvent souligner des phénomènes de 
dilatation/rétractation des bâtiments.  
On peut aussi remarquer que les PS détectés à partir des données Envisat présentent une 
configuration similaire à celle des données TerraSAR-X mais avec une densité de point beaucoup 
plus faible puisque, seulement, 96 points qui ont pu être identifiés (densité de 150 PS/km2). Les 
angles d’incidence étant assez redressés, cette configuration est moins sensible aux PS artificiels 
dus aux édifices. 
 Les données ALOS présentent beaucoup moins de PS (n=50) soit une densité de 83 
Ps/km2 ce qui est peu. Si l’on regarde la dimension optimale pour faire un PS, il faut un bloc 
d’environ 1 m2 pour ALOS alors que pour le satellite TerraSAR-X par exemple un bloc de 0.08 
m
2
 est suffisant.  
Si l’on étudie en détail les photographies aériennes de la zone, on voit que l’ensemble des 
PS naturels se situent sur le pierrier (Fig 37). Cela est surtout visible sur l’image mieux résolue 
associée aux PS ALOS. En effet, sur le terrain, les blocs de calcaire arrachés à l’escarpement 
principal sont ceux qui présentent des surfaces supérieures au m2. Ces blocs sont assez rares et 
correspondent bien aux PS identifiés en ALOS. Cela explique en partie la faible quantité de PS 
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car normalement les interférogrammes ALOS permettent de garder une meilleure cohérence 





Figure 37: PS identifiés sur le glissement de Tena par les différents satellites SAR, noter l’existence 
de PS artificiels au niveau du village du Pourtalet pour les données ALOS et TerraSar-X, par contre 
pour Envisat les angles d’incidence plus proches de la verticale facilitent moins la formation de PS. 
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Le manque de PS dans les zones herbeuses et/ou  humides pose problème car les données 
in situ montrent que la zone la plus mobile est justement localisée juste au-dessus du parking 
dans une zone humide et herbeuse. Nous avons donc décidé d’installer là des coins « réflecteur » 
(CR) artificiels orientés de façon à fournir une réflexion quasi-parfaite en direction du satellite 
TerraSAR-X ici lors de son orbite ascendante. Pour ce satellite, les CR ont un coût abordable car 
ils  sont de dimensions bien inférieures à ceux des autres satellites. L’avantage de cette 
expérience est de pouvoir positionne les CR dans les zones où les points de mesures sont 
inexistants mais où le déplacement est important comme l’ont montré les mesures in situ. Enfin, 
leur réponse spectrale est facilement identifiable et bien supérieure au PS naturel (fig 39a en 
rouge et b). On espérait avoir rapidement des mesures, avec un pas temporel le plus court 
possible (11 jours). 
 L’objectif de cette expérience était de faire des mesures de déplacement juste après la 
fonte des neiges vers le mois d’avril, ce qui explique le gap existant entre la première image 
acquise fin octobre 2010, image référence permettant de bien voir les réponses spectrales des CR 
(pl. 3b), et la seconde image acquise en avril 2011. Malheureusement, le DLR a mis le satellite en 
maintenance, ce qui nous a obligés à nous rabattre sur le satellite « frère » le satellite TANDEM-
X. A cause de cela, la série temporelle que l’on voulait très continue avec un pas temporel de 11 
jours s’est trouvée complètement perturbée, avec des conséquences importantes sur la mesure de 
vitesse. En effet,  les extensomètres comme les données DGPS montrent des vitesses qui peuvent 
être supérieures au cm/mois. Or, si le déplacement est supérieur à 1,5 cm entre deux images 
successives, il ne sera pas détecté ou mal évalué. Avec un pas temporel de 11 jours nous nous 
trouvions normalement bien en deçà  des 30 jours mais durant la période mai-juin peu d’images 
ont pu être acquises. Le gap temporel passa alors à 44 jours (pl. 3c), en pleine période printanière 
là où les précipitations cumulées sont importantes et favorisent l’activation des glissements (pl. 
4a). Un autre gap important s’est produit au début de l’automne où là encore, les conditions 
météorologiques sont favorables au déclenchement des glissements.  
Avant d’interpréter les déplacements mesurés sur les PS,  il est important de comprendre la 
notion de déplacement suivant la ligne de visée (LOS : Line of Sight) et de déplacement réel. En 
fait, ce que nous mesurons sur PS , c’est le rapprochement ou  l’éloignement du sol par rapport au 
satellite trop souvent confondu avec un soulèvement ou une subsidence du sol.   
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a)  b) 
 
c)  
Figure 38: Les  CR installés sur le site de Tena ; a) carte de localisation  des CR ; b) exemple d’installation  
d’un CR qui est localisé par DGPS et c) Tableau de localisation des 7 CR. 
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Comme  le  montre  le  schéma (b)  de la Fig 40, un déplacement positif  peut-être 
fonction de paramètres locaux (déplacement réel mais aussi pente et orientation locales du 
versant) peut représenter aussi bien une subsidence (Dv<0, Fig 40d) qu’un soulèvement (Dv>0) 
ou même un déplacement horizontal suivant la composante EW (DE, Fig 40d). Dans tous les cas, 
la composante NS est invisible en RADAR puisque l’on ne mesure que les deux composantes 
(EW et Verticale) qui permettent de construire le déplacement suivant la LOS. 
 Si l’on regarde les DLOS obtenus sur les réflecteurs les plus actifs du glissement c.-à-d. le 
CR 16 et 19 (Fig 40C) on s’aperçoit que le déplacement est faible puisqu’il reste dans le bruit de 
mesure de la méthode. Cela peut s’expliquer de diverses manières :  
i) la série temporelle est trop courte par rapport au déplacement qui est assez lent. Or si 
l’on regarde bien, les données in situ, aussi bien les extensomètres (ext2 et 3 fig. 8, 11 et 12) et 
les inclinomètres (SG2, S3 fig. 8 et 9) que les données DGPS (fig. 24), donnent des vitesses de 
l’ordre de 10-20 mm/mois dans ce secteur ce qui est bien inférieur aux déplacements observés ; 
ii) si l’on regarde dans le détail on s’aperçoit que les « trous temporels» dans les données 
satellites correspondent aux périodes à forte pluviométrie cumulée (Fig 39c et Fig 40a) ; or, les 
accélérations des mesures inclinométriques se produisent à ces périodes. Il y a donc de fortes 
probabilités pour que les pluies automnales et printanières engendrent des valeurs de déplacement 
supérieures à la frange interférométrique du satellite TerraSAR-X soit λ/2~15 mm. La phase est 
donc réinitialisée (>2pi) et le déplacement est « perdu ».  
A titre d’exemple nous avons étudié différents scenarii : 
Le premier scenario considère les déplacements DLOS mesurés comme étant sans perte de 
frange (Fig 40C courbes bleus). Dans ce cas-là, on observe une première période de chargement 
des  contraintes correspondant à une diminution de la distance sol/satellite, suivi pendant la 
période estivale d’une période de quiescence et lors de la reprise des pluies en automne, d’un 
éloignement par rapport au satellite qui correspondrait à la phase de glissement. 
Le deuxième scénario correspond au cas de la perte d’une frange de rapprochement par 
rapport au satellite. On a un schéma similaire au premier scénario mais avec un chargement plus 
important ; 
Le troisième scénario envisage la perte d’une frange par éloignement du sol. On ne voit là 
plus de chargement mais directement le glissement puis une période de quiescence et de nouveau 
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du glissement. On voit donc qu’il est impossible de rendre compte du déplacement réel, surtout 
parce que le nombre de franges perdues est inconnu. 
 a) 
  b) 
c) 
Figure 39: Réponse en amplitude des coins réflecteurs ; a) image d’amplitude TerraSAR-X du 23/10/10, 
orbite 18623, l’image est ici en géométrie RADAR,  les CRs montrent leur efficacité en illuminant 
ponctuellement l’image (cercles rouges) ; b) Réponses du CR18 (à gauche) qui est le coin de référence et CR19 
(à droite) noté le bruit légérement supérieur pour le CR18 localisé près du village sur les débris de calcaire et 
de schiste (pic d’amplitudes secondaires), le CR19 situé dans la zone herbeuse est très peu bruité ; c) Les 15 




Figure 40: Comparaison entre pluviométrie et vitesse de déplacement ALOS ; a) données de précipitation de 
Salent de Gallego ; b) schéma explicatif du déplacement suivant la ligne de visée (DLOS) et déplacement réel 





Nous venons de voir que les résultats obtenus sur les CR ont été décevants car les 
déplacements n’ont pu être correctement mesurés à cause de « trous » importants dans la série 
temporelle.  
Nous allons maintenant considérer les résultats des PS ALOS. Même si les PS ALOS sont 
peu présents (cf. pl. 1, n=50) sur la zone d’étude, les mesures obtenues sont, en regard des 
déplacements, mieux adaptés.  En effet, ce satellite possède une frange inteférométrique de λ/2 ~ 
12 cm ce qui implique qu’entre deux images le déplacement doit être inférieur à ces 12 cm. Or les 
vitesses obtenues par les différentes techniques in situ donnent des valeurs de l’ordre de 1 à 2 
cm/mois ce qui autorise des « trous » de 6 mois entre deux images, ce qui largement réalisable. 
Ces données ALOS nous ont, de plus, permis de mesurer les déplacements sur une longue 
période allant de décembre 2006 à mars 2010 (Fig. 36a). Sur cette période, 12 images ont été 
acquises avec un pas temporel minimal de 46 jours et maximal de 230 jours (Fig. 36a). A partir 
de ces images, 45 interférogrammes ont été générés. Seuls ceux présentant une Bperp  faible 
(lignes horizontales, fig. 36b) sont utilisés pour le cacul des déplacements interférométriques. Les 
autres permettent d’obtenir des MNT précis et ainsi de corriger finement les franges 
topographiques.  
Les orbites choisies sont toutes des orbites ascendantes à visée vers l’Est. Normalement, 
pour différencier à partir des DLOS les composantes verticale et EW du déplacement il faudrait 
avoir des images acquises lors des orbites descendantes, à visée vers l’Ouest. Mais dans ce cas, 
les mesures sont quasi-impossibles car la ligne de visée faisant un angle de l’ordre de 40° génère 
une large zone d’ombre au niveau des falaises calcaires et la géométrie du versant ne permet pas 
d’avoir, dans cette configuration, de bonnes conditions de réflexion. Le déplacement, peut 
néanmoins être interprété si l’on connaît la géométrie du versant (fig 41a). Dans le cas qui nous 
intéresse, une valeur positive du DLOS indique un mouvement dans le sens de la pente car en 
glissant sur la pente à ~20° le matériel se rapproche du satellite. 
La carte de la fig 41 synthétise les mesures obtenues sur les PS. On constate que les 
vitesses sont maximales au niveau de la route avec des valeurs moyennes variant de 10 à 20 
mm/an ce qui est en accord avec les données in situ. On peut constater que les vitesses les plus 
importantes sont de l’ordre de 40 mm/an, toujours près de la route, mais elles sont localisées sur 
le glissement du sud-est qui était considéré comme inactif. 
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Plus au Nord, les vitesses sont moins importantes entre 6 et 10 mm/an. Les points restants 
ont des vitesses variant de ±4mm/an. Elles correspondent au bruit de mesure et ne peuvent donc 
être interprétées (points verts ;  fig. 41b). 
En plus de fournir quelques points de mesures sur des vitesses lentes du glissement de 
Tena, la zone couverte par les images ALOS représente une surface de ~3600 km2 (fig. 42a), qui 
englobe l’ensemble de la vallée de Tena et si le glissement de Tena est très étudié à cause des 
risques économiques, d’autres glissement sont susceptibles d’engendrer des dégâts importants sur 
la route de liaison France-Espagne et sur les infrastructures.  
Le premier de ces glissements est celui de Sexta (fig. 42a) avec 138 PS soit 500 PS/km2. 
On voit que la géométrie de versant (orientation, pente) de ce glissement est beaucoup mieux 
adaptée à l’orbite ascendante puisque nous observons une densité de PS quasiment 4 fois plus 
grande que pour Tena. Si l’on regarde maintenant l’ensemble de la vallée, les vitesses négatives 
correspondant à des versant regardant vers l’Est représentent environ 30% des points stables 
mesurées (Fig. 42b). Les vitesses positives (sur les versants regardant vers l’ouest) représentent 
elles seulement 5% des PS.  L’écrasante majorité (55%) représente des points stables dont les 
vitesses sont comprises dans l’erreur de mesure c-à-d. ±4 mm/an.  
Ce glissement de Sexta est en fait constitué de trois glissements qui présentent des 
vitesses allant de 0.4 mm/an à 31 mm/an (fig 42c), ce qui correspond à des vitesses assez lentes. 
On voit sur cette figure une autre qualité du satellite ALOS : c’est son rapport surface 
explorée/résolution spatiale. S’il n’atteint pas la finesse des satellites en bande X (Cosmoskymed, 
TerraSAR-X) qui présentent des résolutions de l’ordre du mètre, il a pour lui une bonne 
résolution spatiale d’environ 5-10 m et une fauchée couvrant 50 à 100 km en fonction de η 
l’angle d’incidence du signal. Et ce rapport associé à sa λ lui permettent de s’adapter à différents 
types de mouvement mais aussi à différentes tailles de glissement. Ainsi sur la zone de Sexta 
nous avons identifié trois glissements dont les surfaces respectives d’ouest sont de 0.014 km2, 
0.011km2 et pour le plus grand 0.24 km2. On peut voir que dans de bonnes conditions 
géométriques, on caractérise assez la dynamique des versants même couverts de pelouse. Le 
glissement le plus à l’est se fait longitudinalement en formant une petite coulée de débris qui 
explique bien les vitesses en moyenne plus rapides que celles des deux autres. Le glissement 
intermédiaire impliquant la partie superficielle (l’interface sol/substratum  est peu profond, 
communication personnelle de (F. Gutierez, 2011) et montre les VLOS les plus lentes. Enfin, le 
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troisième impliquant une partie du substratum se divise en sous-ensembles de VLOS plus ou moins 
rapides. 
Le troisième élément que souligne cette étude, c’est la faculté qu’à la bande L d’être peu 
sensible à la végétation. Le glissement d’Arguizal (Fig. 42d) couvre  une surface de 6 km2 avec 
une densité de PS de ~300/km2. Le versant impliqué est difficilement accessible aux autres 
méthodes de mesures car les pentes y sont assez fortes ; les chemins sont peu carrossables et ii 




Figure 41: Vitesses de déplacements VLOS sur le site de Tena (mm/a) ; a) Déplacement réel en fonction du 
DLOS et de la pente locale du versant, pour pour le glissement de Tena DLOS > 0 lorsque le matériel glisse sur la 
pente ≈20°, en bleu les composantes mesurées en rouge la composante « oubliée » par le satellite; b) vitesses de 
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Figure 42: Autres secteurs présentant des glissements de terrain a) Emprise Alos ; b) données statiques sur 
les PS : 60% stables (entre -4 et 4 mm), noter la plus grande quantité de VLOS qui montre bien que le 
mouvement est mieux perçu lorsque le glissement se fait suivant la LOS ; c) Les trois glissements de 
Sexta avec 132 PS; d) Le glissement de Arguizal avec 1787 PS. 
 
L’analyse des données ALOS a ainsi permis de mettre en évidence et de caractériser des 
glissements où le couvert végétal perturbait considérablement les techniques de mesure basées 
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sur l’optique ou le visible et proche infrarouge (VNIR), et rendait difficile l’observation directe 
des escarpements et fissures. 
IV.2. La corrélation optique 
L’utilisation de la télédétection pour caractériser la géométrie et la cinématique des 
mouvements de terrain existe depuis de nombreuses décennies et est primordiale pour la bonne 
compréhension de la dynamique des mouvements (Chandler J.H. & Moore R., 1989; Kich W., 
1966; Konecny G., 1966; Welch R. & Jordan T.R., 1983). Parmi les différentes données de 
télédétection c’est certainement l’imagerie InSAR que nous avons vue dans le chapitre IV.1 et 
l’imagerie aéroportée qui donnent les meilleurs résultats grâce principalement à leur très bonne 
résolution spatiale (métrique à inframétrique) qui permettent de suivre non seulement les grands 
glissements mais aussi ceux de taille plus modeste mais qui peuvent causer des dégâts peuvent 
être très importants. La photogrammétrie est donc un très puissant outil pour étudier les 
glissements de terrain (Cruden D.M. et al., 2002; Hapke C.J., 2005; Powers P.S. et al., 1996; 
Weber D. & Hermann A., 2000). Souvent utilisée pour restituer la topographie via la construction 
de modèles numériques de terrain (MNT) de haute précision, elle permet aussi d’extraire les 
variations du relief dans les zones de glissements (Baldi P. et al., 2005; Casson B. et al., 2003; 
Hapke C.J., 2005; Henry J.B. et al., 2002; Kääb, 2002; Lantuit H. & Pollard W.H., 2005; Mora P. 
et al., 2002; Oka N., 1998; Prokešová R. et al., 2010; Walstra, 2006; Weber D. & Hermann A., 
2000). Lorsque l’on a une série temporelle importante il est possible de faire un suivi des 
changements liés à l’évolution de l’instabilité gravitaire (Baldi P. et al., 2005).  
(Baldi P. et al., 2008; Brückl E. et al., 2006) et de nombreux autres ont montré qu’il est 
possible en comparant les points homologues des séries temporelles de mesurer leurs 
déplacements pour la période définie. Le problème le plus important est de trouver une méthode 
automatique d’identification et de corrélation des points homologues des images multi-
temporelles pour comparer les coordonnées de ces points homologues et ainsi en mesurer le 
vecteur déplacement. La base de données photogrammétriques de l’Institut Géographique 
National (IGN) présente des acquisitions de qualité métrique à infra-métrique que n’atteignent 
pas à l’heure actuelle des satellites excepté peut être le satellite Pléiade lancé fin 2012. La 
résolution temporelle de cette basé est par contre bien inférieure à celle des satellites puisqu’elle 
est pluriannuelle mais elle est adaptée au suivi « long terme » des glissements puisque les 
premières acquisitions systématiques ont été effectuées à la fin des années 1930. 
La méthode de corrélation de (Schaum A. & Mchugh M., 1991) a donné de bons résultats, 
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quant à la mesure spatiale du champ de déplacement, lorsqu’il se traduit par une variation 
régulière sur plusieurs pixels. Les deux composants planimétriques (NS et EW) sont dérivés du 
maximum local de la corrélation croisée entre les deux images. La précision de cette méthode et 
de ces variantes de corrélation est limitée par la taille du pixel. Cependant le problème peut 
devenir insoluble lorsque la vitesse déplacement est lente (quelques cm/an) et qu’elle se limite à 
un déplacement infra-pixel. Et même si la résolution des images satellites et photographies 
aériennes s’améliorent de jour en jour elles ne permettent pas avec ces méthodes de mesurer les 
déplacements infra-pixels, il est donc apparu primordial de développer des méthodes de mesures 
« infra-pixel ». (Michel R. & Avouac J-P., 1999) ont montré l’efficacité d’une méthode de 
corrélation fréquentielle utilisant une fenêtre de corrélation variable. Ils montrent que pour une 
fenêtre optimale de 32x32 pixels on peut mesurer sur les images ERS d’amplitude des 
déplacements de l’ordre du 1/10 de pixel. Ces mesures sont concordantes avec les mesures GPS 
obtenues et modélisées en termes de déplacement co-sismique par (Hudnut K.W. et al., 1994). 
L'incertitude moyenne de 1/10 de pixel se traduit par un déplacement minimal mesurable en 
range de 0,8 m et 0,4 m en azimut. De nombreux auteurs (Casson B., 2004; Casson B. et al., 
2005; Delacourt C. et al., 2004; Granieri S. et al., 1997; Hanssen R. F. & Ferretti A., 2002; 
Puymbroeck N.V. et al., 2000; Schaum A. & Mchugh M., 1991) ont utilisé ce principe de 
corrélation sur des images aériennes et/ou satellitaires VNIR pour étudier des glissements de 
terrain. Ces études ont démontré que cette méthode, initialement développée pour l’imagerie 
SAR d’amplitude, pouvait être utilisée avec succès  pour l’imagerie visible pour obtenir des 
cartes de déplacement d’une précision supérieure à celles de l’imagerie SAR. Les données du 
VNIR présentent, en effet, une meilleure résolution spatiale et une détermination infra-pixel plus 
fine, jusqu’à 1/20 de pixel (Ayoub F. et al., 2007, 2009; Leprince S., 2009; Leprince S. et al., 
2007a) De plus, cette technique présente l’avantage d’avoir une base de donnée temporelle bien 
plus large (début du 20ième siècle pour les photographies aériennes). Il est aussi plus facile de 
mélanger des différents capteurs optiques car les images ont un bien meilleur SNR.  
La méthode exige que les images soient d'abord géométriquement corrigées et 
radiométriquement normalisées. Dans ce chapitre nous présenterons les différentes étapes 
permettant de construire les cartes du champ de déplacements. Nous regarderons d’abord le 
principe d’orthorectification des images afin que les différentes images de la série temporelle 
soient toutes dans la même géométrie. Puis nous mettrons plus particulièrement l’accent sur les 





IV.2.1. Orthorectification d’images 
 Pour pouvoir comparer, corréler et quantifier les différences entre deux photographies ou 
images satellitaires prises à des dates différentes et sur des lignes de vol ou des orbites 
différentes, nous devons mettre ces images dans la même géométrie et dans le même système de 
référence. Il faut réaliser un processus d’orthorectification pour corriger de la géométrie de la 
visée, de la courbure de la terre, de la topographie et des distorsions des images. Actuellement en 
télédétection, deux types de projection existent en fonction de la plateforme d’acquisition : pour 
les plateformes aéroportées des photographies aériennes à visée verticale (Fig. 43) ; pour les 
plateformes satellites où l’on utilise souvent des barrettes d’acquisition pour les lignes alors que 




Figue 43 : Système d’acquisition des 
photographies aériennes, on voit que la 
projection en perspective sur le plan image 
présente des distorsions importantes liées au 
relief et aux distorsions géométriques du 
système d’acquisition ainsi pour un terrain 
parfaitement plat la distance d’un pixel 
augmente vers les bords de l’image. 
 
 
Figure 44 : Système d’acquisition d’un 
satellite « Push Broom », l’effet de la rotondité 
de la terre est plus marqué pour cette 
plateforme dont les orbites sont généralement 
positionnées à environ 800 km de la Terre. On 
peut voir que pour une ligne les distorsions 
géométriques engendre une augmentation de 
la taille du pixel vers la périphérie de l’image 





Dans le procédé d'acquisition « Push Broom », le paramètre principal provoquant une 
déformation de l'image objet sur une image qui est provoquée par l'angle de vue du satellite. Dans 
la figure 45, nous voyons l’ensemble des distorsions qui peuvent affecter ce système. 
 
 
Figue 45: Distorsion des images pour un satellite « push-broom » lorsque l’on introduit en plus le 
relief et les phénomènes de roulis, de tangage et de lacet de la plateforme. 
Donc l’ortho rectification est une technique qui permet de redresser une image ou une 
photographie, à partir d’un modèle spatial, en tenant compte du relief; ce procédé permet de 
passer une image en perspective à une projection orthogonale (Fig. 46), ceci pour une échelle 
définie. On appelle aussi ce procédé, un redressement différentiel. Il est à noter qu’une image 
peut être orthorectifiée, à condition de disposer des paramètres d’orientation interne de la caméra 







Figue 46 : Une exemple d’orthorectification : A) photographie originale non corrigée 
géométriquement et B est la photographie orthorectifiée. 
Le secteur imagé étant en mouvement le choix du MNT doit être fait en fonction de la 
vitesse de déplacement (Casson B., 2004). Pour une bonne orthorectification il faut que les 
changements topographiques entre le MNT et l’image à corriger soient le plus faible possible. 
 
IV.2.2 les relations géométriques sol/images 
 Pour mieux comprendre les modèles mathématiques qui sont utilisés pour orthorectifier 
les photographies aériennes, il est nécessaire de bien comprendre ce que l’on appelle les 




Figure 47 : Relations géométriques entre l’orientation interne de l’image et l’orientation externe au 
sol en fonction du plan focal. Le repère de l’image est un repère 2D, alors que le repère sol est lui en 
3D. 
IV.2.2.1 Le système de coordonnées  image. 
 Les coordonnées interne d'un point (x,y) de la photographie aérienne (en µm) sont 
exprimées par rapport au centre géométrique FC de l’image (Fig. 48). Si le terrain observé est 
parfaitement plat et horizontal et que la plateforme aéroportée ne présente aucun phénomène de 
tangage, roulis ou lacet (Fig. 49) alors le point FC est confondu avec le centre optique de la 
chambre d’acquisition qui est matérialisé par l’intersection de l’axe optique avec le plan image ce 
point est désigné sous le terme de Point Principal d’Autocolimation (PPA). Dans la réalité, ces 
deux points sont rarement confondus pour plusieurs raisons : assiette de vol  non stabilisée, le 
relief terrestre étant généralement non plat cependant les organismes comme l’IGN, l’USGS 
fournissent sur demande les paramètres d’orientation interne (Fig. 49) ce qui permettra de 
parfaitement relié l’orientation interne à l’orientation externe c.-à-d. passer des mesures 
millimétriques sur l’image à des distances réelles et des localisations précises au sol.  
















Figue 48 : Rapport de calibration de l’orientation interne de l’image avec FC le centre fiducial qui 
est l’origine du repère image et est localisé au centre géométrique du cliché (Jensen, 2000), le PPA 
est ici décalé par rapport au point FC car la plateforme aéroportée présente une trajectoire 
perturbée par des phénomènes de tangage et/ou de roulis et/ou de lacet ce qui est généralement le 
cas sur les prises de vue aériennes. 
IV.2.2.2 Le système de coordonné au sol. 
 Le système coordonné du sol est souvent utilisé pour déterminer les coordonnées au sol 
des points dans les photos dont sont calculés par le formule 37. 
 V_ = _7 + 
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 Dans l’expression [38], pour calculer les coordonnées au sol d’une point à partir des 
coordonnées de l’image, nous avons besoin d’identifier l’orientation des facteurs externes de 
l’appareil qui est la position de la caméra (X0, Y0, Z0) et les angles de rotation de la caméra (ω, φ, 
κ) (Fig 49). 
            
 
Figure 49 : Paramètres de rotation 
de la plateforme, ω (rotation 
suivant l’axe x) est appelé le roulis, 
Φ (rotation suivant y) est tangage, κ 
(rotation suivant z) correspond aux  
lacets 
 
La matrice de rotation R vaut  









Figure 50 : Exemple d’informations fournies sur la géométrie interne de l’image. 
IV.2.2.3. Les modèles d’orthorectification 
 Il existe deux grandes familles de modèle d’orthorectification : l’une est basée sur 
l’utilisation d’un modèle polynomial, l’autre sur un modèle de projection (cf. Novak (1992) pour 
une étude comparative des différentes méthodes. 
 La méthode polynomiale consiste à utiliser une fonction de correction de la géométrie qui 
permet à partir de points homologues entre l’image orthorectfiée et celle à corriger de connaître la 
forme de ce polynôme. Le polynôme est ensuite adapté aux points de contrôles au sol (GCP) qui 
apportent les informations en 3D. Cette méthode un peu fruste ne permet de corriger que l’effet 
de l’inclinaison du satellite et/ou de la plateforme aéroportée. Cependant dans certaines 
géométries simples  Rosenholm et Akermab (1998) ont montré que pour des images satellites et 
pour des conditions géométriques simples on peut obtenir des résultats sub-pixel. De nombreux 
travaux (dont Novak, 1992 ; Hemmleb et Wiedemann, 1997) ont montré que les modèles 
polynomiaux sont très faciles à utiliser mais ne corrigent pas correctement les effets du relief. Ils 





Figue 51 : Méthode d’othorectification polynomiale  
 
Les équations  d’orthorectification basées sur les modèles polynomiaux (eq. 38) sont de la 
forme :  
         
 [39] 
                                                                                         
           
avec X et Y sont les coordonnées en pixel de l’image d’entrée, x et y les coordonnées de l’image 
de sortie, a, b sont les coefficients polynomiaux et où n et m représentent l’ordre du polynôme. 
 La méthode projective, nécessite de faire une transformation géométrique entre le plan 
« image » et le plan de projection. Cette équation nécessite le calcul de 8 coefficients inconnus 
mais aussi qu’au moins quatre GCP  aient été pris sur le plan « objet ». Le formalisme de cette 
méthode présentée par (Hemmleb et Wiedemann, 1997) est : 
X = ∑ ∑ a
ij x
i
 yj  
i=0   j=0
m    n
Y = ∑ ∑ b
ij x
i
 yj  
i=0   j=0




    [40] 
avec X et Y, les coordonnées en pixel de l’image d’entrée, x et y les coordonnées de l’image de 
sortie et où  a1, a2, a3, b1, b2, b3, c1 et c2 représentent les paramètres inconnus. Cette méthode est 
très utilisée pour les terrains plats ou à faible relief car elle ne corrige pas le déplacement lié au 
relief (Novak,  1992). 
 Ce n’est qu’avec l’apparition de la rectification différentielle (éq. 38) que les distorsions 
de la caméra et les effets du relief ont été corrigés grâce à un MNT (fig. 52). Le principe de cette 





Figure 52 : Principe de l’orthorectification (d’après Casson 2003) 
IV.2.3. Principe de la corrélation 
 Cette méthode est basée sur l’utilisation de la procédure corrélation optique pour détecter 
les déplacements des objets sur des images acquises avant, pendant puis après le glissement. 
L'idée est que lorsque nous prenons des photos de mouvements du sol nous pouvons calculer à 
partir des points homologues les coordonnées des points correspondants et ainsi calculer le 
vecteur déplacement 2D les reliant. De plus les images étant prises à des instants différents,  on 
peut déterminer la vitesse de déplacement. 
 Les photographies aériennes sont très utilisées pour le suivi des glissement mais on peut 
aussi utiliser  des images satellitaires de type  Radar SAR (Avouac J-P. et al., 2005; Dominguez 
S. et al., 2002; Michel R. & Avouac J-P., 1999; Puymbroeck N.V. et al., 2000; Vadon H. & 
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Massonnet D., 2000) ou optiques. 
 Les bases de la méthode ont décrites ci-dessus et synthétisées dans la figure 53. Les points 
bleus représentent les points homologues à l'instant t1. Dans l'image suivante, les points rouges 
représentent la position des points homologues au temps t2 en reliant les points bleus (état initial) 
aux points rouges (état final) on définit les vecteurs déplacements reliant les couples homologues. 
 
Figue 53 Schéma de construction des vecteurs déplacements par corrélation optique.  
(d’après Leprince, 2008 ) 
 
Le problème de la corrélation optique est que pour pouvoir calculer le vecteur 
déplacement il est indispensable  d’avoir des images avec la même géométrie, ce problème a très 
bien été illustré par Leprince (2008) et son exemple de  l'échiquier (Fig. 54). Sur ces deux image 
montrant une partie d’échec a deux instants différents, il est difficile de voir quelles sont les 








Maintenant, si l’on fait l’effort de garder toujours la même prise de vue (Fig. 55) en 
faisant une projection plane parallèle le déplacement des pièces est très facile à identifier, pour 
ceux qui ne l’auraient pas vue, le cavalier blanc s’est déplacé de C3 en E4. 
 
Figue 55 : Projection des deux échiquiers suivant la même projection plane parallèle (d’après 
Leprince, 2008) 
 
Donc avant de pouvoir corréler les séries temporelles, il est indispensable de projeter 
toutes les images suivant la même projection parallèle et d’avoir le même système de référence. 
Dans la figure 55, le système de référence pour décrire  les cases de l’échiquier est les lettres de 
l’alphabet pour les colonnes et les chiffres pour les lignes. On peut donc facilement repérer les 
points homologues (ex. le cavalier sur l’image T1 et sur T2) et voir tout changement de 
coordonnées. C’est cette méthode que nous allons utiliser pour nos images et le système de 
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référence que nous utiliserons est un système cartésien qui permet d’avoir une métrique de 
mesure et une localisation adaptées à nos échelles. 
Dans notre étude nous avons analysé la base de données photographique de l’IGN qui 
présente l’avantage d’avoir une bonne résolution spatiale infra ou sub-métrique  (Potherat, 1994) 
et une période temporelle beaucoup plus étendue que celle des données satellites, les premières 
images utilisables datant de la moitié du 20ème siècle. Par contre, le pas d’échantillonnage peut 
être de plusieurs années entre deux images alors que les données satellitaires présentent une 
répétitivité de l’ordre de la vingtaine de jours. Cependant comme nous regardons ici un 
glissement lent, ce pas temporel très important n’est pas trop handicapant. 
La zone du glissement de terrain Tena est une zone qui était considérée stable mais qui 
présentait une morphologie de paléo-glissement. En 2004, il a été décidé par la municipalité 
d’autoriser la construction d’un parking au pied du supposé paléo-glissement. Or l’instabilité en 
pied de pente engendrée par l’excavation a entraîné une réactivation du glissement occasionnant 
la déformation du parking et de la route adjacente. L’objectif de mon travail est d’évaluer 
l’impact de cette construction sur le glissement de Tena. Pour cela, il est nécessaire d'avoir une 
série temporelle qui englobe la construction du parking. 
 
IV.2.4. Les méthode de corrélation optique 
 Sur des images orthorectifiées, les coordonnées au sol d’un point quelconque sur l’image 
sont calculées avec une précision qui peut être inférieure au pixel. Si nous répétons cette 
opération sur des séries temporelles,  nous pouvons calculer le déplacement d’un même point sur 
toute la série. Le calcul de ce déplacement peut être réalisé pour chaque pixel de l’image (Casson 
et al., 2003; Corominas et al., 1999b; Kääb, 2002; Leprince et al., 2007b; Puymbroeck et al., 
2000) mais pour cela il est nécessaire de retrouver les pixels initiaux qui peuvent avoir bougé de 
manière importante. Pour ce faire on a utilisé le corrélation optique pour déterminer 
automatiquement les déplacements des points. 
 Le calcul d’un déplacement à partir de deux photographies orthorectifiées  i1 et i2 d’une 
même zone de glissement de terrain pour deux dates différentes peut s’écrire de la façon 
suivante : 
   c
W, ^ = ceW − ∆& , ^ − ∆ag		     [40] 
  où  ∆x et ∆y sont les valeurs du déplacement suivant l’axe des x et des y, et où le couple 
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(x,y) représente la position initiale du point.  
  Les modèles principalement utilisés pour effectuer un corrélation optique sont les 
suivants: i) la somme des différences/déplacements au carré (SSD), ii) la  corrélation croisée 
normalisée (CCN), iii) la corrélation croisée de phase basée sur le théorème de Fourier. 
IV.2.4.1. Somme des différences au carré (sum-of-squared-differences - SSD). 
La méthode SSD effectue la corrélation pour chaque pixel de l’image et calcule le 
décalage en pixel entre les deux images. Dans cette méthode, un échantillon de taille appropriée 
sera déplacé dans la fenêtre de recherche pour déterminer le pixel qui a la valeur radiométrique la 
plus proche du pixel initial. La taille de la fenêtre de recherche doit être supérieure à la taille de 
l'échantillon (Maged M. et al., 2011). 
La somme des différences au carré (éq. 41) vaut : 
 hhS!,!e∆&	, ∆ag = ∑ ∑ jc
W	, ^ − ceW + ∆&	, ^ + ∆agk		lal&   [41] 
 
Cette SSD est normalisée et est donc comprise entre 0 et 1. Si la valeur est 1, cela indique 
que le décalage entre les pixels est élevé. Par conséquent, une faible valeur de SSD indique un 
décalage plus faible. La méthode SSD présente l’avantage d’avoir des temps de calcul  rapide et 
d’être peu sensibles au bruit de l’image.  
 
IV.2.4.2 Corrélation croisée normalisée (CCN)  
 La corrélation croisée normalisée (CCN) est une méthode assez simple, mais efficace pour 
mesurer les singularités d’une image. L’algorithme CCN affiche la similitude de valeur 
radiométrique de deux pixels. L’algorithme CCN est plus robuste que celui de SSD, mais le 
calcul de la NCC est plus complexe. L’algorithme CCN repose sur l’équation : 
mmK!,!e∆&	, ∆ag = ∑ ∑ j
!
&	,ano e!e&?∆p	,a?∆qgnogkrqrps∑ ∑ 
!
&	,ano ∑ ∑ e!e&?∆p	,a?∆qgnogrqrprqrp t u
  [42] 
 
 Elle présente l’avantage de mesurer des décalages infra-pixel par ré-échantillonnage. Si la 
méthode SSD donne une précision de 1m, pour les mêmes images la CCN peut atteindre une 
précision de 1/10m.  Cette méthode qui établit une corrélation radiométrique entre les deux 
images est moins sensible aux changements de radiométrie que la SSD. Cette méthode est aussi 
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bien adaptée aux images bruitées. 
 
IV.2.4.3. Corrélation de phase basée sur la transformée de Fourier. 
 L’efficacité de la méthode de corrélation de phase basée sur les Fast Fourier Transform 
(FFT) a été prouvée dans de nombreux travaux : Dominguez et al. (2002); Hanssen & Ferretti. 
(2002); Leprince (2008); Leprince et al. (2007b); Michel & Avouac (2002); Puymbroeck et al. 
(2000). La méthode peut être présentée sous la forme suivante :  
 m!!ev&	, vag = wexp	,xqgwexp	,xqgywexp	,xqgwexp	,xqgy			    [43] 
 
En utilisant le théorème de délai et les transformées de Fourier, nous pouvons écrire : 
 ze{& 	, {ag = ze{&	, {ag<|
x&∆&	,xa∆a	     [44] 
 
En combinant les équations [43] et [44] on obtient : 
   m!!e{&, {ag = <|exp∆p?xq∆qg    [45] 
Donc les déplacements relatifs (éq. 46) entre deux images peuvent s’écrire : 
 }e∆&	, ∆ag = ∑ ∑ ~e{&	, {agym!	,	!e{&	, 	{ag−<|exp∆p?	xq∆qgy
9xqQ99xpQ9 					[46] 
où W(ωx, ωy) représente la matrice de pondération qui minimise la fonction Φ. 
La propriété la plus remarquable de la méthode de corrélation de phase par rapport à la méthode 
de corrélation croisée classique est la précision avec laquelle le pic de la fonction de corrélation 
peut être détecté (Foroosh, 2002). En outre, cette méthode permet de faire la corrélation avec  une 
grande variété de spectre. La méthode de corrélation de phase est une méthode « tout terrain » qui 
peut s’adapter à de nombreux types d'images. D’après Leprince (2007b), elle permet de 
descendre  à 1/20 de pixel en termes de précision de la mesure. Ainsi elle permet d’observer des 
déplacements qui sont très petits et est donc parfaitement adaptée aux glissements lents. La 
méthode dépend moins de la taille de la fenêtre de recherche que les méthodes précédentes. Et 
elle donne des résultats fiables même pour de petites fenêtre de recherche (ex. 32x32 pixels). 
Cette méthode a été implémenté dans « Cosi-Corr » (Ayoub et al., 2007) que nous avons utilisé 
dans notre étude. 
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IV.2.5. Photographies aériennes utilisées 
 La base de données de l’IGN de la zone de Tena débute en 1950  puis il existe un 
important gap temporel et les missions aériennes récentes redémarrent en 1994 puis 2003 et 2008. 
L’image de 1950  n’a pu être utilisée car les données de géométrie internes n’étaient plus 
disponibles. Nous avons donc travaillé sur les images de 1994, 2003 et 2008. Il existe aussi une 
bonne base de données d’images orthorectifées en Aragon (http:// sitarimagenes.aragon.es), mais 
cette base n’a pas été utilisée pour deux raisons : i) les images ont été corrigées avec le même 
MNT, ce qui signifie que les variations topographiques liées aux déplacements du glissement 
n’ont pas été prises en compte, ii) des points de calage ont été pris sur la zone du glissement ce 
qui est très gênant car cela impose le non-déplacement de la zone considérée même si par ailleurs 
on peut voir sur les différentes images des changement notables. Les photos choisies ont permis 
d’établir une corrélation multi-temporelle pour observer les changements liés à la construction du 




Figue 56: Photographie aérienne orthorectifiée de 1994 
  
Nous avons utilisé deux photographies aériennes de 1994 qui présentent un taux de 
recouvrement de l’ordre de 60%. Elles ont été prises par une caméra ZS 142830 à l’altitude de 
6219 m asl avec une résolution spatiale de 0,8 m (Fig. 56). Nous avons créé un MNT à une 
résolution d’1m et pour avoir une bonne précision sur l’altitude nous nous sommes appuyés sur 
les données DGPS des zones stables. Ce MNT nous a ensuite permis d’orthorectifier la 
photographie de 1994 qui a ensuite été ré-échantillonnée à  une résolution de 0,8m. 
Les photographies de 2003 ont été prises par la caméra ZS 142830 à l’altitude de 6365m 
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asl avec un  pixel de 0,5m (Fig. 57). La photographie de 2003 a été  orthorectifiée avec  un MNT  
à  5m crée en utilisant les mêmes points de contrôle au sol mesurés par DGPS. 
Les photographies de 2008 ont été prises par la caméra 25R à l’attitude de 6418 m asl 
avec un  pixel de 0,5m (Fig. 58). La photographie est aussi  orthorectifiée par un MNT à 5m de 
résolution. 
Les photographies de 1994 et 2003 ont été prises par la caméra optique ZS 142830 avec le 
principe de projection centrale tandis que la photographie numérique de 2008 a été prise par la 
caméra 25R selon le principe d’acquisition push-broom. 
Lorsqu’on compare les différentes dates (1994, 2003 et 2008), on   peut voir beaucoup de 
changements (morphologiques, de végétation et anthropiques). Sur la photographie de 2003, au 
sud de la région, on voit des sentiers qui n’existaient pas sur l’image de 1994 (le contour vert fig. 
57). 
La prise de vue de 1994 acquise à la fin de la période hivernale présente quelques névés  
résiduels absents des images de 2003 et de 2008.  À l’est de la région (contour rouge, Fig. 57), il 
existe une zone d’ombre due aux falaises calcaires, cette zone d’ombre est absente des images de 
1994 et 2008 indiquant un soleil plus proche d’une position nadir. Les photographies de  2003 et 
de  1994 montrent également des différences de couvert végétal. Lorsque nous comparons les 
photographies 2008, de 2003 et de 1994, nous voyons de fortes variations radiométriques qui 
peuvent traduire des variations d’humidité du sol (zone humide sombre au sud), de hauteur de 
végétation et/ou de rugosité de surface (ex lorsque des blocs de calcaire se déplacent dans le 
pierrier au nord de la zone). La différence essentielle est bien sûr la construction du parking (le 







Figue 57 : Photographie orthorectifée de 2003, en vert les nouveaux chemins, en rouge la zone 




Figue 58 : Photographie orthorectifiée de Tena acquise en 2008, le cercle rouge indique le 
changement le plus notable le parking qui n’existait pas sur les autres dates. 
IV.2.6 Résultat de la corrélation optique. 
 Le modèle corrélation optique basé sur les FFT utilisé dans Cosi-Corr nous fournit  un 
outil puissant pour corréler les images avec  une grande précision. Nous avons donc utilisé ce 
modèle pour créer les cartes du champ de déplacements pour les périodes 1994-2003 et 2003-
2008. La sélection de la taille de la fenêtre de corrélation est très importante car elle  décide de la 
précision du processus de  corrélation. La taille de la fenêtre ne doit pas être  trop petite pour 
avoir suffisamment d’informations pour pouvoir comparer et corréler les points homologues et 
elle ne doit pas être trop grande pour éviter de trop diluer l’information. D’après Leprince (2008), 
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une taille standard de la fenêtre de 32x32 pixels semble un bon compromis. Cet auteur précise 
cependant qu’en fonction des particularités des images il peut être nécessaire de modifier cette 
dimension. Nous avons donc testé  plusieurs dimensions  de fenêtre et comparé les résultats. 
Nous avons obtenus les meilleurs résultats pour une taille 4 fois plus grande  de 64x64 pixels 
(Nguyen A.T. et al., 2011). Ces résultats peuvent s’expliquer par une rugosité de surface plus 
importante. Cette rugosité de surface résulte de la quantité importante de blocs rocheux présents à 
la surface du glissement. Les changements pelouse/blocs rocheux engendrent également un bruit 
radiométrique. 
Pour la période de 1994–2003, le déplacement est assez homogène et la direction de 
déplacement est globalement NS. On peut voir des déplacements EW localisés au niveau de la 
coulée de débris au nord du glissement. Les vitesses sont ici de l’ordre de 10 cm/an. Le 
glissement principal montre des déplacements vers le sud de 2 à 5 cm/an (les flèches noires dans 
la figure 59). Localement, cette vitesse peut atteindre 53,6 cm/an en plein cœur du glissement 
principal.  
    On constate déjà  qu’à cette période, le supposé « paléo-glissement » est déjà bien actif 
(fig. 59). L’implantation du parking en pied de glissement semble donc une idée un peu 
surprenante. Nous allons maintenant regarder ce qui se passe après la construction du parking. 
Sur la période 2003-2008, nous avons donc sélectionné  l’image de 2003 comme photo 
pré-événement et celle de 2008 comme photo post-événement. Durant cette période 2003-2008, 
après de la construction du parking, la coulée de débris continue à aller de l’est vers l’ouest (les 
flèches bleues figure 60), avec des déplacements pouvant atteindre les 60cm/an. Un nouveau 
glissement s’individualise à l’est dans une zone précédemment peu mobile avec des 
déplacements vers le sud-est puis l’est.  Dans le glissement principal, les vitesses de déplacement 
augmentent nettement vers le parking atteignant une vitesse maximale de 63,6 cm/a. 




Figure 59: La carte de la vitesse de la période 1994 – 2003. Les flèches noires présentent la vitesse 
et la direction du glissement. Le contour en couleur présente la vitesse du glissement an minimum 
est 3cm/an et maximum est 53,6 cm/an. 
De plus, sur le terrain, de nombreux « crack» ont pu être observés à l’est du glissement, là 
où s’est individualisé le nouveau glissement. Dans ce secteur, un bloc s’est déplacé vers l’est 
avec une vitesse de 49 cm/an. En comparant sur la même carte (figure 61) les deux périodes, nous 
pouvons voir l’augmentation des vitesses de déplacement (fig. 62) mais aussi la réorientation des 
mouvements en direction du parking. Cette comparaison des deux périodes, avant et après la 
construction du parking, nous montre clairement son impact non seulement sur la vitesse (Fig. 
61) où l’augmentation de vitesse est plus importante dans les secteurs initialement faiblement 
mobile (Fig. 62)  mais aussi sur les directions de déplacements.  Par contre, une zone reste 
« aveugle », il s’agit pourtant de la zone où les mesures DGPS et les mesures inclinométriques 
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montrent les vitesses les plus importantes. Cette zone correspond à la zone herbeuse au-dessus de 
parking. La mesure par corrélation est ici en complète contradiction (fig. 61, petits vecteurs juste 
au-dessus du parking) avec les mesures in situ. En fait, on voit là l’effet de la difficulté de la 
corrélation optique sur une zone végétalisée (pelouse comme ici, ou forêt). Les faibles 
déplacements enregistrés dans cette zone correspondent vraisemblablement au bruit car ils  ne 
présentent aucune homogénéité d’orientation.  
 
Figure 60: La carte des déplacements en période 2003-2008, les flèches bleues présentent la vitesse 
et la direction du glissement. Le contour en couleur présente la vitesse du glissement an minimum 





Figure 61: Comparaison de l’orientation et des variations de vitesse pour les deux périodes, le tracé 




Figure 62: Profil de  déplacement entre deux périodes. Les lignes vertes traduisent les 
déplacements pour la période 2003-2008 et les lignes rouges présentent  celles de la période 1994-
2003. On peut constater que les maxima sont assez proches pour les deux périodes, par contre dans 
les zones à faible vitesse de 1994 à 2003 on voit une vitesse qui est doublé suite à la construction du 
parking. 
Le premier résultats de la corrélation optique est que le déplacement n'a pas été initié par 
la construction du parking. Il était déjà pré-existant puisque durant la période 1994-2003 on 
observe déjà des déplacements de plusieurs mètres (Fig. 59) qui donnent des vitesses allant de 
3cm/an à 53 cm/an. Cependant l'effet lié à la construction du parking est bien visible, il se 
marque de deux manières : i) une réorientation des vecteurs du champ de déplacement vers le 
parking lorsque les vecteurs initiaux de 2003 ne convergeaient pas vers celui-ci (Fig. 60 et 61) ; 
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ii) une accélération des déplacements (Fig. 61 et 62) puisque les secteurs initialement les plus 
lents voient leur vitesse grimper à 33 cm/an alors que les secteurs présentant des vitesse 
importantes sont légèrement plus rapides on passe de 53 à 63 cm/an. Enfin les secteur centre est 
montre une divergence claire par rapport à cette tendance puisque ce secteur se déplace en 
direction du « paléo-glissement » (Fig. 61). Cependant, ce résultat est à regarder avec 
circonspection car il est situé en bordure de la zone d'étude et il s'agit peut-être là d'un effet de 





















De nombreuses méthodes ont été utilisées avec des résultats par endroit antagonistes et 
par endroit en parfait accord, nous allons maintenant les comparer et essayer d’établir quels sont 
les apports de chacune d’elles. Ensuite nous essayerons de mieux comprendre quels sont les 
facteurs présidant au déclenchement, à l’accélération ou à la stabilisation du glissement.   
Pour la période la plus récente c.-à-d. la période 2003 – 2008, nous avons combinés les 
mesures DGPS à celle de la corrélation optique. Les vecteurs associés aux carrés (fig. 63) sont le 
résultat des deux campagnes de juin 2010 et juin 2011 et traduisent les composantes NS et EW 
du déplacement. Lorsque l’on peut distinguer deux vecteurs pour un même point  cela témoigne 
d’un déplacement différentiel entre le sol et les blocs rocheux (points A et B).  La couleur des 
carrés nous indique la vitesse de la composante verticale.  
On peut remarquer que sur le glissement principal il y a un très bon accord non seulement 
sur l’orientation des vecteurs mais aussi sur leurs intensités. A l’est de l’extensomètre 1, on peut 
voir que le déplacement obtenu par mesure DGPS est quasiment orthogonal aux vecteurs fournis 
par la corrélation optique. Si l’on regarde la qualité de la mesure DGPS, elle présente un 2σ de 
l’ordre du centimètre pour toutes les composantes. Le PDOP, traduisant la qualité de la géométrie 
des satellites, est compris entre 1 et 3 ce qui permet de voir qu’il n’y a pas de problème de 
géométrie des satellites ou de masquage des satellites lors de cette mesure. Les données de 
corrélation dans cette zone présentent un bruit faible et une bonne concordance avec les vecteurs 
voisins. Les deux mesures semblent donc bonnes. Si on intègre maintenant les informations 
géomorphologiques cette zone correspond à un petit relief constitué de schistes légèrement 
altérés qui constituent le substratum de la zone. Sur le terrain les indications de déplacement que 
l’on observe (ouvertures de « cracks », pentes locales) montre plutôt un déplacement en accord 
avec la mesure DGPS surtout que le plan de schistosité est proche de la pente locale ce qui facile 
le détachement des blocs de schiste. Par ailleurs lors de la remesure de ce point lors de la seconde 
campagne de juin, nous avions noté une surface structurale rafraîchie qui pouvait laisser penser 
que le bloc, sur lequel le clou topographique était installé, avait peut-être glissé. De fait, ce bloc 
se situe dans un petit couloir au contact du petit relief schisteux et ce couloir est de même 
orientation que la mesure DGPS. Il ne serait donc pas anormal, dans ce cas, que le déplacement 
local du bloc se fasse dans une direction différente de celle de l’ensemble de la masse glissée de 
ce secteur.  Il faut aussi essayer de comprendre pourquoi la corrélation aurait pu ne pas 
fonctionner dans ce secteur. Deux hypothèse sont avancées : i) le modèle numérique dans cette 
zone présente des erreurs d’interpolation lié à des effets de bord ; ii) Leprince (2008) dans sa 
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thèse signale aussi qu’il faut éviter de prendre des GCP trop près du champ de déplacement car 
un différentiel se crée alors entre la zone en mouvement et le point imposé comme stable. Dans 
ce cas on a une convergence des vecteurs vers le point stable ce qui n’est pas réellement le cas 
ici.  
 
Figure 63: La carte de la vitesse de la période 2003-2008 comparant corrélation optique et mesures  DGPS 
Une légère divergence d’orientation apparaît parfois dans la partie nord mais cette 
divergence très faible n’existe que pour les points pris sur les blocs (vecteurs les plus longs) et 
pas pour ceux pris au niveau du sol. La figure 63 montre que cette divergence s’intègre bien 
toutefois dans le schéma général observé par corrélation optique. La différence d’orientation bloc 
– sol pourrait s’expliquer simplement par un glissement individuel des blocs légèrement 
différent, à cause de la micro-topographie locale, de celui de la masse plus ductile. 
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Enfin, dans la zone proche du parking, les mesures DGPS comblent l’absence de données 
par corrélation optique et s’inscrivent dans le prolongement des vecteurs de corrélation optique 
tant en orientation qu’en valeur absolue ; Tout cela confirme que le glissement est bien accentué 
par la construction du parking. 
 
 
Figure 64: Carte des déplacements suivant la ligne de visée du GB-SAR (flèches blanche)s entre Octobre et 
Novembre 2006 (Herrera et al., 2009a) 
Pour mieux interpréter les mouvements mesurés par DGPS sur cette zone herbeuse nous 
les avons comparées avec les mesures GB-SAR (interféromètre RADAR sol)  réalisée par 
l’IGME en 2006 durant 2 mois (octobre et novembre), la station d’acquisition était installée 
exactement  à l’endroit que nous avons ensuite choisie comme base DGPS.  
La figure 64 montre les déplacements durant ces 2 mois suivant la direction de visée du 
GB-SAR (les deux flèches blanches dans le cartouche, fig. 64). Dans la zone herbeuse on 
constate déjà une vitesse de déplacement selon la direction du glissement soit une VLOS de 84 
cm/a, quatre ans plus tard et malgré un mur de soutènement, on retrouve des vitesses comparables 
voir légèrement plus forte puisque le DGPS donne une vitesse de 1.2 m/an.  
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Par contre le GB-SAR ne fournit pas d’information sur la composante verticale qui est ici, 
je le rappelle, de l’ordre de 1m/an. 
 
Comparaison avec les données des inclinomètres et des extensomètres. 
 Les inclinomètres ont montré que le glissement s’est effectué suivant deux surfaces de 
ruptures. Au point où était placé l’inclinomètre SG3, la surface de glissement principale est à ~40 
m de profondeur, ce qui a été confirmé par le forage le plus profond qui, entre 40 et 42m, 
présentait  des « cuttings » complètement broyés avant de revenir à de la roche saine à 43m de 
profondeur ; l’inclinomètre SG2 ne descendant pas assez profondément, il met simplement en 
évidence l’existence d’un plan de rupture profond sous le forage d’une trentaine de mètres. Une 
surface de glissement secondaire a été identifiée entre 10 et 12 m de profondeur par les 
inclinomètres S3 et SG4. On ne retrouve pas cette surface sur les inclinomètres SG2 et SG3 ce 
qui indique que ce plan de glissement s’initierait entre le SG3 et le S3 ce qui correspond aux 
petits escarpements observés sur le terrain et où les mesures GB-SAR montrent des déplacements 
importants. 
 
Figure 65: Carte des déplacements verticaux vu par TerraSAR-X ; modifié d’après  Herrera et al. (2009b)  
Les extensomètres donnent des valeurs d’extension pour la seconde période d’étude, c.à-
d. 2003-2008, et complètent les mesures de déplacement par corrélation optique et DGPS. Dans 
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ce contexte, la faible extension mesurée et qui varie de 3,36 mm/an à 23 mm/an, perpendiculaire 
au déplacement d’ensemble et l’extension plus forte, variant de 3,62 mm/an à ~ 90 mm/an, 
parallèle à ce déplacement suggèrent qu’il existe, en plus, du déplacement discontinue une 
déformation ductile relativement importante au moins de la partie basse du glissement. Cette 
extension se faisant essentiellement dans le sens du déplacement (X>>Y), on peut en déduire que 
la composante de « lateral spread » est faible et qu’il s’agit surtout d’un « earth flow ». 
Comparaison avec les données RADAR 
Les données TerraSAr-X obtenues sur les CR n’ont pas été concluantes surtout par 
manque de continuité dans les données. Cette campagne de mesure visant à imager la zone 
herbacée a été envisagé parce que dans les parties à forte concentration de blocs rocheux l’étude 
de Herrera et al. (2009) avait montré que cette technique fonctionnait très bien (Fig. 65). La ligne 
de visée prise comme référence pour cette étude étant quasiment verticale les auteurs ont assimilé 
le déplacement DLOS comme étant le déplacement vertical. Les points verts (Fig. 65) 
correspondent aux zones stables (comme par ex. les bâtiments du Pourtalet), les points jaune 
indiques un affaissement variant de -3mm/an à -7mm/an, les points orange montre une 
subsidence de -7mm/an à -10 mm/an et les points rouges un affaissement supérieur à -10mm/an. 
On voit clairement que les PS correspondent aux blocs rocheux qui s’organisent suivant une 
direction EW dans la partie nord du glissement, là où les plus fortes vitesses verticales sont 
observées (entre -3 et – plus de -10 mm/an). Cette zone montre en corrélation optique et par 
DGPS une direction de mouvement EW qui individualise sur le glissement principal une coulée 
de débris perpendiculaire à la direction de déplacement du glissement principal (fig 41, limite 
bleue). On peut aussi observer sur la bute de schiste à l’Est du glissement que les données de 
corrélation et les données DGPS sont orthogonales. Il existe de nombreux PS sur les schistes qui 
présentent des mouvements verticaux de l’ordre de 5 à 10 mm/an (Fig. 65, points orange rouge et 
violet près de la flèche), ce qui confirmerait le glissement du bloc où est localisé le clou 
topographique pour la mesure DGPS. 
 Les données ALOS donnent peu de PS (N=50) mais contrairement aux données 
TerraSAR-X elles montrent une DLOS qui traduit la composante EW et la composante verticale du 
déplacement réel. Les vitesses obtenues sont là encore compatibles avec celle obtenues par les 
autres mesures. La VLOS varie de 4mm/an à 14mm/an. On voit que les rares PS sont situés dans le 
partie centrale où les blocs rocheux sont les plus importants. Près du parking on trouve les 
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vitesses les plus importantes variant de 14mm/an juste au dessus du parking sur le glissement de 
Tena à 40 mm/an sur le « paléo-glissement » situé à l’Est du glissement de Tena (Fig 41b). 
 Le glissement de Tena est bien un glissement multiple (Fig 42) associant en surface des 
coulées de débris et des « earth flow » dans les zones plus tourbeuses. Plus en profondeur, on voit 
apparaître une nouvelle surface de rupture à environ 10m. Ce glissement n’existait pas avant 
2003, en effet l’analyse des photographies aériennes ne montre aucun escarpement dans cette 
zone. Il parait évident que la suppression du pied du glissement de Tena a occasionné un 
déséquilibre qui a généré ce glissement secondaire. Enfin, le glissement principal présente une 
surface de rupture bien plus profonde qui démarre sur l’escarpement principal au niveau des 
falaises calcaires au Nord et se termine en émergeant au niveau du parking (fig 66), et l’on peut 
même observer de petits plis que soulignent les déviations des lignes de stationnement. Les 
déplacements verticaux sont assez faibles dans la coulée de débris et dans la partie amont du 
glissement. Dans la partie basse, au niveau du parking et dans la partie sud du glissement de Tena 
on observe des mouvements verticaux plus importants variant de 1m par endroit à une dizaine de 
centimètre au niveau du parking. 
 En termes de vitesse de déplacement le comportement des différents glissements fait que 
la vitesse n’est pas linéaire et fonctionne par des périodes de mouvements faibles, les 
extensomètres NS montrent des courbes à pente faible voire nulle, qui correspondent aux 
périodes de chargement marquées par l’augmentation des contraintes. Puis passé un seuil critique 
le glissement se déplace rapidement, il s’agit des phases d’accélération que l’on observe 
clairement sur les extensomètres ce qui a pour effet de diminuer les contraintes. Ce scénario se 
répète ainsi plusieurs fois sur la période de mesure des extensomètres. 
On peut observer ces variations de vitesses sur les données ALOS mais à l’échelle des 
saisons. En effet on observe généralement des vitesses plutôt faibles en période sèche, et les 
phases d’accélération en période humide ce qui indiquerait la forte corrélation entre les pluies et 
les mouvements du glissement, ce qui est assez classique dans les glissements de terrain de 
montagne (Buma & Dehn, 2000 ; Corominas & Moya, 1999a). Autre facteur qui pouvait être 
aggravant c’est la sismicité locale qui peut engendrer une déstabilisation du versant (Ingles et al., 
2006 ; Keefer, 1984). Mais cette hypothèse a été écartée car la sismicité des Pyrénées arrive 
difficilement à dépasser une magnitude locale de 5 et les zones actives sont ici à plus de 30km. 
Les accélérations sismiques seules seraient insuffisantes pour déstabiliser le glissement de Tena. 
Les pentes locales assez fortes de l’ordre de 20° favorisent bien entendu les mouvements 
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gravitaires (Densmore & Hovius, 2000) mais elles n’expliquent pas les accélérations observées 
depuis 2004. 
Le facteur le plus aggravant est clairement la construction du parking, la corrélation 
optique souligne bien ce phénomène. En effet on observe une multiplication des vitesses de 
quasiment un facteur 2 depuis la construction de l’ouvrage. Cette accélération est surtout sensible 
dans les zones qui initialement présentaient des vitesses assez faibles (Fig. 62) on peut alors avoir 
un facteur  5 entre les deux périodes. 
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Figure 66 : Schéma interprétatif du glissement de Tena
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Spatio-temporal evolution of Ground displacement of the Tena landslide 
(Spain) 
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Gerardo(3), Garcia Lopez-Davalillo Joan Carlos(3), Gonzalez Nicieza Celestino(4), Álvarez 
fernández Inmaculada(4), Monod Bernard(2), Mulas De Peña Joaquim(3), Soula Jean-Claude(1), 
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V.1 Résumé en Français 
Introductions 
Etudier le glissement de terrain Tena qui est situé en amont de la vallée d’Ossau dans les 
Pyrénées  au Col du Pourtalet à la frontière avec l’Espagne est très important pour éviter des 
risques à des gens aussi bien que le site du ski et la route A63 au pied du glissement. Le 
Glissement de terrain Tena est situé au-dessus de la rivière Gallego et est traverse les formations 
paléozoïques de la zone Axiale (fig. 67). . L’escarpement de ce glissement de Tena est de 500 m 
de long pour une aire d'environ 0,35 km², et des pentes variant entre  pente 25° et 35°, le plan de 
rupture principal a été atteint par forage a  plus de 40 mètres de profondeur. 
 Une grande variété de techniques et de méthodologies sont utilisées pour étudier le 
déplacement des glissements de terrain telles que l'analyse en utilisant l'interférométrie images 
RADAR (H. Kimura et Y. Yamaguchi, 2000; Bulmer et al, 2000;. Luzi et al, 2004;. Colesanti et 
Wasowski, 2006 ; Herrera et al, 2009, entre autres), extensomètres, inclinomètres (Dunnicliff et 
Green, 1994;  Keefer et Larsen, 2007; Okamoto et al, 2004). La télédétection est l'un des outils 
les plus commodes pour caractériser un glissement de terrain. 
 Notre étude essayé de montrer l'efficacité de la corrélation optique dans l'étude et la 
prévention de l'activité des glissements de terrain du glissement de Tena. L'objet de cet article est 
de présenter une identification faible coût méthodologie permettant des déplacements plus 
anciens et l'évolution des glissements de terrain au cours des 15 dernières années. Pour ce faire, 
nous avons utilisé la méthodologie de corrélation optique telle que défini par Casson et al. 
(2003). Cette méthodologie a été appliquée à un ensemble de multi-temporelles de photographies 
aériennes. La résultante 2D (X, Y) de champ de vecteurs déplacements signaler à une nouvelle 




Par des résultats d’image Radar, nous poucons voir que les PS sont essentiellement situés 
sur la coulée de débris du nord – nord-est. Là, les PS ont un taux de subsidence variant entre -
5 mm/an dans la partie centrale resserrée de la coulée de débris et plus de 10 mm/an près des 
escarpements principaux du nord-est et le front de la coulée au nord-ouest. Dans le glissement 
principal, on observe le même étalement des valeurs mais avec un taux de subsidence plus faible 
(-3 à -7 mm/an). Ces résultats mettent en lumière les principales limites de la détection des PS. 
En effet, le pied du glissement apparaît mal en raison d’un manque de PS. Ce manque peut-être 
expliqué par la faible rugosité du secteur couvert d’herbe sans bloc métrique, cette méthode 
présente aussi l’inconvénient de nécessiter une rugosité importante et donc la présence de blocs 
rocheux d’exiger une base de données radar étendue. Dans tous les cas, les déplacements 
observés étant fonction du LOS et donc en direction du satellite ne donnent en pratique, aucune 
information sur les déplacements horizontaux mais le bruit de la mesure (RMSE 
~ 
3 mm), 
finalement plutôt faible, permet une excellente appréciation des mouvements verticaux. 
 Nous avons utilisé deux coupes de la photo aériennes en faisant la corrélation optique 
pour créer les cartes de déplacements dans deux périodes. Le première période, de 1994 à 2003, 
était avant de la construction du parking au pied du glissement et le deuxième période, de 2003 à 
2008, était après l’événement. Par les cartes de déplacements, nous avons trouvé que : Le 
glissement de terrain principale présentent un déplacement homogène et écoulement vers le sud 
pour les deux périodes. Au cours de la période 1994-2003 de la partie orientale de l'écoulement 
de glissement de terrain principale vers le sud, comme le glissement de terrain ensemble. Mais au 
cours de la période 1994-2008, à cause de la construction du parking,  la direction du glissement 
principale a été changé, nous pouvons voir une réorientation du déplacement cumulatif qui coule 
vers l'est.  
Ainsi, combinés aux déplacements déterminés par la corrélation optique, ils permettent 
d’obtenir une description complète des déplacements XYZ. 
 
Conclusion 
L’exemple du glissement de Tena démontre l’efficacité des analyses de corrélation 
optique combinées avec l’interférométrie différentielle SAR pour mesurer les déplacements de 
sol 3D et pour arriver ainsi à un bien meilleure compréhension de l’histoire du glissement. Par 
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exemple, une simple comparaison des déplacements qui se sont produits avant et après 2003 
montre comment un glissement plutôt homogène peut être séparé en deux unités de surfaces 
inégales avec des directions de déplacement opposées. Ces déplacements montrent aussi 
l’influence qu’a pu avoir la construction du parking sur l’ensemble du déplacement et soulignent 
que l’emplacement choisi en l’absence d’une étude des glissements a sûrement été le pire 
possible. 
 Le large spectre d’images satellite et de photos aériennes actuellement disponibles, 
l’accroissement du nombre et de la précision des données et l’amélioration probable des 
techniques permettent d’envisager le développement de l’approche suivie en tant que routine 
pour la détection et la surveillance des glissements et la réduction des risques. Les sondages et 
outils géotechniques comme inclinomètres et extensomètres, profils électriques, enregistrements 
radar terrestres ou mesures DGPS seront toujours nécessaires, en particulier pour identifier les 
plans de rupture et les mouvements haute fréquence comme la solifluxion locale, inaccessibles à 
la seule étude par télédétection. En fait, une comparaison des deux types de données peut 
permettre de distinguer ce qui est le résultat d’un mouvement de grandes dimensions ou, au 
contraire, ce qui est dû à une cause locale ou à des évènements rapides ou de haute fréquence 
comme les pluies violentes ou les séismes.  
 
Abstract:  The scope of the European program DO SMS (INTEREG IVB) is dedicated to the 
observation of the spatio-temporal evolution of ground displacement. We present here our results 
for the Tena landslide. This landslide is located in the upper Tena valley (Spanish Pyrenees). It 
affects highly fractured Paleozoic metamorphic rocks and is characterized by a relatively deep 
(≥40m) steeply sloping rupture plane. By combining geotechnical tools and remote sensing 
acquisition precise ground displacement maps were established for a period between 1994 and 
2010. Displacements are measured using stereo-pairs of multitemporal aerial photographs, DGPS 
measures and self-build DEM (spatial resolution ~1m). Using the multi-temporal couples optical 
correlation (Casson et al., 2003) was performed according to Ayoub et al.’s (2009) method. 
Correlation informations are used for quantifying ground displacement for each point in the 
studied area. Once the correlation of conjugated points was achieved, the north horizontal 
component and the east component of the displacement were calculated. The 3D displacement 
was defined after having calculated the last component by differentiation of multi-temporal 
DEM's but also by using Permanent Scatterers in differential SAR interferometry. These results 
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point out to a new landslide history. An initial period in which the upper part of the Tena 
instability flowed westward and mainly consisted in debris avalanches (Varnes, 1978) lasted 
from 1994 to 2003. The second period commenced with the construction in 2004 of a car park for 
the ski station and is marked by the deviation of the slide mass parallel to this car park. Drilling 
and geotechnical/geophysical data including inclinometer measurements, electrical profile, 
terrestrial RADAR records, DGPS measurements enable us to identify the principal landslide 
rupture plane at ~40m to the surface. Recent extensometer and DGPS data show that the 
morphology of the landslide is in fact more complex with small superficial imbricated landslides 
and soil creeping. These second order landslides seem to correlate with seasonal changes and are 
in adequacy with differential interferometric measurements performed with RADAR images. The 
differential Radar of Stable Point Network methodology (Ferretti et al., 2001) and well known as 
the Permanent Scatterers in differential SAR interferometry. Upward of the car park we have 
identified a high subsidence zone with downward average displacement of ~8 mm/y. The 
analysis of the temporal series indicates non-linear displacement rates. Higher order periods of 
rapid ground motion are generally correlated with rainfall events (high frequency) whereas lower 
order fluctuations could be related to seasonal variations. In certain cases, however, changes in 
displacement rates are not related to climatic events and could be interpreted as results of the 
seismic activity of the Arudy – Bagnères-de-Bigorre area. Another interesting aspect of this study 
is that this type of studies can be used as a preliminary observation to define the most stable sites 
for construction. 
Keywords Optical correlation, DinSAR, SPN, Landslide, TerraSAR-X, aerial photographs, PS. 
 
V.2 Introduction 
Landslide surveying is an important scientific deal in order to track the movement patterns of 
the landslide for mitigation purposes, and provide a warning system.  
A wide variety of techniques and methodologies are used to investigate landslide 
displacement such as interferometry analysis using RADAR images (H. Kimura and Y. 
Yamaguchi, 2000; Bulmer et al., 2000; Luzi et al., 2004; Colesanti and Wasowski, 2006; Herrera 
et al., 2009, among others), extensometers, inclinometers (Dunnicliff and Green, 1994; Keefer 
and Larsen, 2007; Okamoto et al., 2004).  Remote sensing is one of the most convenient tools for 
characterizing a landslide.  
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Our study tries to point out the efficiency of optical correlation in the survey and the 
prevention of landslide activity using the example of the Tena landslide (upper Tena valley, 
Spanish Pyrenees, fig. 67). The object of this paper is to present a low cost methodology allowing 
identification of the oldest displacements and landslide evolution during the past 15 years. For 
this purpose, we used the optical correlation methodology as defined by Casson et al. (2003). 
This methodology was applied to a set of multi-temporal aerial photographs. The resulting 2D 
(X, Y) vector field of displacements point out to a new complex landslide history. Combining 
this analysis with recent extensometer and DGPS data we show that the morphology of the 




Figure 67: Geological map of the valley of Tena; the landslide is mainly located in schists and 
limestones, the north west area of the landslide is covered by quaternary moraine deposit. We can 
observe the strong risk incurred by the road and the parking of the ski station. (Modified from 
BRGM@ geological map, scale: 1/50000). 
 
V.3 Geological Setting and Experimental site of Portalet landslide 
The Tena landslide is located in the upper watershed of the river Gállego in the upper Tena 
Valley (Central Pyrenees, Spain). It affects highly fractured Palaeozoic rocks (fig. 60) of the 
Axial Zone of Pyrenees. These Palaeozoic rocks are affected by the Hercynian and Alpine 
orogeneses which are responsible for folds and schistosities oriented ~N110°E. The high relief of 
the Axial Zone is related to a large-scale antiformal stack structure (Muñoz, 1992, see definition 
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in McClay, 1992). The landslide area is located in gently-dipping (~15°) shales weathered in their 
upper part and affected by soil creeping. The geomorphology and geometry of the landslides of 
this area have been studied by Mulas et Fresno (1995) and Garcia-Ruiz et al. (2004). At the toe of 
the scarps are observed the accumulation of rock debris related to rock falls and/or rock 
avalanches (Notti D., 2010). The head of the Tena landslide is located on an emerging thrust fault 
which transported Carboniferous schists and limestones over Devonian pelites. The main 
landslide scarp formed in the steep-dipping forelimb of the fault-related anticline (Fig. 67). This 
landslide in fact appears to be due to the reactivation of an older landslide showing relatively 
deep rupture plane (≥ 40m) and steep slope (25°-35°). The reactivation of the older landslide has 
been ascribed to the constant erosive action of the river Gállego (Herrera et al. 2009). It exists 
several others active landslides in the Portalet area but with weaker displacements and a less 
economic interest.  
  The landslide (Lat: 42°48’00”N, long: 0°23’52”W, Z: 1802 m a.s.l) is located on a 
southwest-facing hillside of Petrasis peak.  The landslide area is characterized by a main scarp 
500 m long and 700m wide and an area of 0.35km². The triggering factors capable of enhancing 
slipping include: 
- Mediterranean mountain climate influenced by Atlantic and continental currents (Creus and Gil, 
2001) inducing a strong seasonal variation; 
- Moderate seismic activity of the central Pyrenees (Mulas et al., 2003); 
- Constructions such as the car park of the ski station; 
- Mica-rich composition of the rocks, dip of bedding/schistosity in the same direction as the 
topographic slope, and superficial weathering.  
 This landslide (Fig. 67) presents a strong risk for the local economy as it may at any time 
cut the unique road of the valley, thus interrupting the activity of the ski station, and cause huge 
damages to the car park.  
 
V.4 Methodology of Remote Sensing displacement measurement 
In addition to the classical methods of displacement measurements carried out by in situ analysis 
(DGPS, inclinometer, extensometer) which provide specific information on punctual 
displacements we used two methods of remote sensing measurements to spatialize the 
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information. SPN method was used for the RADAR images and the optical correlation method 
was used for the aerial photographs.  
 
Stable Point Network (SPN) 
 SAR interferometry is well-suited for large-coverage surface displacement monitoring. 
This method was enhanced by the apparition of DinSAR technique (Gabriel et al., 1989; Arnaud, 
2003) but some limitations appeared with regards to temporal and geometric decorrelation. To 
overcome these limitations, the Persistent Scatterers method was developed by Ferreti et al. 
(2001), Arnaud et al. (2003), Crossetto et al. (2008) among others. 
 The SPN technique presented herein is the result of researches within the DInSAR data 
analysis field for the CNES (French Space Agency), ESA and Altamira Information SL. The 
chain developed by Altarima  Information SL is presented in figure 68 and was the first 
“automatic” process able to use new ASAR data with classical ERS (1/2) data (Arnaud, 2003). 
 




 It is a technique for the separation of the different components of the interferometric 
phase fInterf. These component are: the topography, fTopo, the movement, fMov, the atmospheric 
contribution, fAPS and the noise, fNoise. And PSN flow (Fig. 2)  gives three results a map of 
displacement rate,  a map of DEM errors and a table of displacement time series (Fig. 68) which 
can lead to multi-temporal displacement profiles. 
   ∆ = (* 5 + G + H5I + *1 + "! 5   [47] 
The measurement quality permits to obtain errors of 1 mm/y for the displacement rate and 2 m 
for height in the DEM error map (Herrera et al., 2010). 
 
 Optical correlation method.  
We used the optical correlation method as defined by Casson et al. (2003) upgraded by 
Ayoub et al, (2009) to obtain precise measurements of the displacements of the Tena landslide on 
the  past 10-20 years.  
 Correlation information is used for quantifying ground displacement for each point of the 
image in the studied area. The correlation principle consists in recognizing identical intensity 
distribution patterns on a reference image and a second image after an event (in our case the 
landslide reactivation). The problem is solved in the frequency domain (Hild et al., 1999) by 





Figure 69: Schematic Flow of optical correlation for Measuring Horizontal Ground Displacement. 
(Modified from Leprince, 2008). 
 We used the optical correlation method as defined by Casson et al. (2003) to measure, 
precisely, the displacements of the Tena landslide on the 10-20 last years. This methodology was 
upgraded by Ayoub et al, (2009) and it was performed in our data set.  
 Correlation information’s is used for quantifying ground displacement for each point of 
the image in the studied area. The correlation principle is to recognize identical intensity 
distribution patterns on a reference image and a second image after an event in our case the 
landslide reactivation. The problem is solved in the frequency domain (Hild et al., 1999) by using 
Fast Fourier transform (FFT) and the Fourier shift theorem (eq. 48). 
 
i2 ( x,y )=i1 ( x−∆ x ,y−∆ y)    real space    
[48] 
                           
i2 (u,v )=i1 (u,v )e
− j⋅(u⋅∆x +v⋅∆ y )
   frequency space 
where i2  is the post-event image and it has an EW offset ∆x and a NS offset ∆y; the representation 
of these offsets versus the reference image i1 is given by the equation 1 in the real space (x,y) and 
in the frequency space (u,v). 
  The Cross-Correlation function (eq. 49) of a reference image and other post-displacement 
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Where I1(u,v)  is the reference image,  I2(u,v)  is one of the post event images and CC(i1i2)(u,v) 
correspond to the cross correlation function, if it is close to 1, there is a relationship between the 
matching images and the Euclidean distance between the point coordinates of the reference image 
and the post-event image characterizes the relative displacement (eq. 50) in the horizontal plane 
(X,Y) of the image.   









yx evu,iCCvu,W=∆,∆      [50] 
where W is the weighting matrix and (∆x, ∆y) is such that Φ is minimum. 
By changing the position of the correlation filter we can quantify displacements for all 
pixels of the image. We also used a vector average calculation at different scales for identifying 
the global trend of landslide displacement (large scale) and the local displacement (small scale) 
due, for example to secondary displacement like soil creeping.  
To quantify these displacements we used COSI-CORR (Leprince and al, 2006) add-on of 
the ENVI software which enabled us to obtain a good wedging of image from the selection of a 
large number of equivalent points. Figure 69 describes the complete work-flow.  
Figure 70: Monitoring features of the Portalet Landslide; 2008 Aerial photograph with the location 




With these images, it will be possible to monitor many periods in the landslide 
deformation. By means of the Fourier transform we fetch to find and refine the movement 
defined in the first phase by increasing the size of the research window for obtaining a ground 
displacement with a sub-pixel resolution of around 30% of the pixel size. Leprince et al.  (2006) 
indicate that the best results are obtained in theory for a correlation window size twice superior to 
the ground displacement. In practice, it is recommended to further enlarge the research windows.  
The results for displacement (Fig. 69) are decomposed in 2 components: the horizontal 
displacement along the East/West and North/South axes of the image. A third image is given 
which represents the normalized Signal Noise Ratio (SNR). This normalized value of SNR of a 
pixel represents the measure quality: the more this value tends towards 1, the more precise and 




Figure 71 :  Field measurement in valle de Tena site, the receivers used in the 2010 campaigns are 
two ZXTREM bi-frequency receivers with geodetic IV antenna. We measure displacements of 
ground and block between June to October 2010. For each point, we have also represented the 
modulus of the difference between ground displacement and block displacement. Taken as a whole 
blocks move in the same way as the ground (71,4%). Some blocks move more quicker than the 
ground. 
 


















In order to monitor the landslides of the “Valle de Tena”, the Instituto Geologico y 
Minero de Espana (IGME) has performed five Differential GPS (DGPS) campaigns between 
May 2006 and July 2007. The DGPS methodology gives accurate measurements if the baseline 
(distance between the base and the rover) is less than 40 km and in these cases one can expect 
errors ranging from 2mm to 4 cm depending on the baseline distance and the satellite geometry 
(Bock & Doerflinger, 2001; Doerflinger, 1997). The IGME has defined a reference base for 
DGPS measurement (Fig. 70) located in the opposite versant of the landslide and its coordinates 
are N 42° 47' 53.12174'' of latitude, W 0° 25' 5.93432'' of longitude and 1872.84 m in height. 
This base is a stable point invariable along time and was used to quantify the 3D distance 
between our base and 46 points in the active area of the landslide. The difference measured in the 
coordinates of the 46 points obtained during the different campaigns gives the apparent 3D vector 
displacement of each point. DGPS measurements (fig. 71) were performed between June 2010 
and October 2010 and compared with whose of 2006 and 2007. This campaign gives a mean 
displacement of ~ 30cm which represents a velocity of 90cm/y. This velocity varies from 10cm/y 
in areas of weak displacement (block and ground move in the same way) to more than 9m/y for 
an isolated block. 
 
Inclinometers and Extensometers monitoring  
Inclinometers are useful for detecting the onset of movement. They also reveal the precise 
depth of the slip plane and whether multiple slip planes are present. Between July and November 
2010, inclinometer readings were performed and indicated that the first main slip surface was 
situated between 5 m (In2, Fig 70) and 10 m (In4) in depth. In inclinometer I1 a depth of 12m 
was detected and it was found that the landslide cumulative displacements ranged from 19 mm to 
215 mm in about 3 months. A deeper rupture plane is also identified at ~40m, which corresponds 
to the main rupture plane. 
A continuous monitoring of landslide displacements by extensometers is often required to better 
understand the complex relationship between the triggering factors and the displacement 
dynamics. In our case, these help to understand displacement obtain by means of optic 
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correlation. Between July 2010 and February 2011, two extensometers located in the landslide 
foot have acquired displacement with a sampling frequency of 2h (fig. 70, the extensometer 
lengths being close to 70m. The displacement velocity measured ranged from 3,36 mm.y-1 to 23 
mm.y-1 perpendicularly to the sliding direction (Ext1, fig. 70) and from 3,62  mm.y-1 to 90 
mm.y-1 along the sliding direction (Ext2, Fig. 70). 
Radar images 
We used two sets of TeraSAR-X images. The temporal series used for surveying the Tena 
landslide ranged from May to October 2008. A set of 14 descending images was acquired from 
the TeraSAR-X satellite.  This satellite presents the particularity of having a small repetitivity 
period of few days which permits a good coherence between multidate images. In our case time 
intervals between two subsequent images are 11 or 22 days. The temporal resolution obtained 
was impossible to achieve with other satellite (L or C band) due to a greater (> 1 month) time 
intervals. The pixel length is close to 1m which gives an excellent spatial accuracy to the 
TerraSAR-X images. 
Aerial photographs  
The car park of our study area was built in 2004 at the foot of the landslide.  In order to 
analyze the effects of its construction, we used two aerial photographs taken in 1994 and 2003 
before its construction and a photograph taken in 2008 after its construction. (fig 72). 
 The 1994 photography was acquired by Camera ZS 142830 at a height of 6219 m a.s.l. 
and camera focal of 153 mm with a pixel size of 0.8 m. The orthorectification was performed 
using 15 GCP and a high resolution DEM of the area with a pixel of ~1m with a Mean Quadratic 
Errors (MQE) of 1m in location and of ~2 m in elevation. The 2003 photography was acquired by 
Camera 25R, with a scale of about 1:68000 at a height of 6418 m a.s.l.  with a pixel size of 0.5 m. 
The image orthorectification was performed by French National Geographic Institute (IGN) using 
GCP and a high resolution DEM with a pixel size of 5 m with a Mean Quadratic Errors (MQE) of 
~1m in location and of ~2 m in elevation. The 2008 orthorectified image was used as 
reference/master image. 
 
V.6 Image processing and results 
Radar images  
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For the TerraSAR-X dataset (14 images) we used the orbit 4967 as the master image, and 
55 interferograms were calculated using a DEM (15m of resolution) to remove the ΦTopo 
contribution. Due to the very narrow interferometric tube, the perpendicular baselines do not 
exceed 400 m in any of the interferometric combinations (Herrera et al., 2010).  
 It is an important condition in SPN interferometry to avoid spatial and/or geometrical 
decorrelation (Gatelli et al. 1994).  PS is selected taking into account the high interferometric 
coherence with a robust stability along time. 4048 natural PS were selected, representing a high 
density of 8261 PS/km2. This high density of PS may be explained by (1) the very good spatial 
resolution of the calculated interferograms (~12 m), (2) the frequency sampling of 11-22 days 
which gives an excellent phase and a good coherence, and (3) the existence of numerous rock 
blocks (with sizes ranging from centimetric to metric) which constitute numerous candidates for 
natural PS.  On the resulting map (Fig. 73) we can observe that the PS are located on the debris 
flow (black line on fig. 73), which is an excellent candidate for PS selection. In the debris flow 
area, the PS have a subsidence rate ranging between -5 mm/y in the central part of the debris flow 
and more than 10mm/y near the main scarps (red dots of the NE area in fig. 73) and in the debris 
flow front (NW area close to el Portalet). In the main landslide we can observe the same range of 
values but with lower subsidence rates (-3 to -7 mm).  
 The main limitation of PS detection is clearly highlighted in this landslide. The foot of the 
landslide is poorly defined in term of displacement due to a PS gap. This gap can be explained by 
the surface roughness of the area which is mainly constituted by grass with no metric block. 
Therefore, the surface can be regarded as stringer in term of roughness and in this case we have 




Figure 72 : Aerial photographs of the Portalet Landslide; except radiometric variations the images 
of 1994 and 2003 are quite similar, the 2008 image highlight an important change in the southern 
part of the image which corresponds to the parking construction (2004). 
 
 The X band showed all their effectiveness in term of precision for subsidence and uplift 
measurements. The noise of measurement (RMSE~3 mm) in glance with the quality of the results 
is finally rather weak and thus allows an excellent monitoring of landslides.  
 
 
Figure 73: Zoom of Portalet SP map; the SP are mainly located on the EW oriented debris flow 
part of the landslide green dots correspond to displacement ranging from -3 to 3 mm/y and it 
represent the noise variations in stable area, yellow dots represent subsidence values ranging from -
3 to -5mm/y, orange from -5 to -7, red from -7 to -10 and purple upper than -10 mm/y 
  
The only restrictions are (1) the high cost of monitoring requiring a large radar database, 
(2) PS quality and quantity being clearly correlated to the surface roughness, and (3) 
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displacements being in direction of the satellite i.e. according to the LOS and giving no 
information on the horizontal components. This is why radar analyses were combined with aerial 
photograph analyses for giving a complete description of the XY components. 
 
Aerial photographs 
 To correlate various multi-date images we need defining a reference image regarded as 
being pre-slip. The correlation method is robust to noise while (if?) using relatively small 
correlation windows (Ayoub & al., 2009). In practice, after having checked a large range of 
windows sizes it has been found that the best window size is  64x64 pixels with a sliding step of 
16 pixels in X (EW orientation) and Y (NS orientation) directions  respectively. The threshold 
value of the correlation factor was defined to be greater than 0.9, which indicates a strong 
correlation between the conjugated points. The 2003 and 2008 photographs are defined as post-
event images. 
 Figure 74 synthesizes the results of the correlation analysis. The TerraSAR-X shows the 
vertical motion of blocks in the northern debris flow (countoured in black in Fig. 73). The 
horizontal trajectory of these blocks (contoured in black in Fig. 74) seems a bit more complex. 
During the period 1994-2003 (red arrows), the debris flow proceeded toward the west in the 
eastern part of the flow and flow direction changes progressively to southwest in the western pa. 
Limited southward displacements are observed near the eastern boundary of the flow (Fig. 74). 
For the 1994-2008 period, the cumulative displacement is toward the south in the eastern part and 
changes progressively to southwest and then south in the western part. 
 The main landslide shows displacements toward the south for the 1994-2003 period with 
local deviations toward the southeast near the eastern and western boundaries. For the 1994-2008 
period, the displacement pattern is more complex. In the main mass the displacements are toward 
the south in the central part, toward the southwest in the east, and toward the southeast in the 
central-western part where was built the car park. East of the main mass another slide mass has 
formed where the displacements are toward the east. This eastern slide is now clearly separated 
from the main mass by a low displacement area whereas homogeneous displacements are 
observed for the 1994-2003 period. The geomorphological study shows that the debris flow has 
been constrained within a topographic corridor oriented east-west. The southward component of 
displacement evidenced for the 1994-2008 period (Fig. 74, northeast) indicates feeding from the 
north, likely due to another slide along a shallower slip surface.   
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The main landslide mass appears to undergo a marked constriction in the south (with the 
partition of the initial slide mass into two independent slides). 
 
 
Figure 74:  Cumulative Displacements map of the period 1994-2003 and 2003-2008. The vectors 
map is overlapped to the 2008 aerial photography to see the present day  parking location; in black 
the debris flow detect by TerraSAR-X analysis, red line the combined limits of main landslide 
(southern part) and debris flow (northern part) which is quite similar to terraSAR-X analysis. The 
red line highlight a new evolution for the main landslide which is divided in two landslides. The 
arrow size represents variation in the displacement ranging from 0 to 6m. 
A comparison of displacements for the 1994-2003 and 1994-2008 periods (Fig. 74) also 
shows that the displacements between 2003 and 2008 were deviated parallel to the car park and 
markedly increased, even though south-eastward displacements are observed in the south-west of 
the slide before the construction. The present study in fact shows that the site chosen for the cark 
park situated in the landslide foot was one of the worst to be selected in this area.  
 
V.7 Discussion and Conclusion 
 The example of the Tena landslide demonstrates the efficiency of optical correlation 
analyses for measuring horizontal displacements in areas where other methods are inoperative. 
Combined with differential SAR interferometry, these methods allow measurements of 3D 
ground displacements and may arrive at a clearer understanding of the history of the landslide. In 
the case of the Tena landslide, a simple comparison of displacements having occurred before and 
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after 2003 show how a rather homogeneous landslide may be partitioned into two unequal units 
with opposite displacement directions.  
 A large spectrum of satellite data and aerial photography is now available and the number 
and accuracy of the data is to be increased in the next future. This and the probable improvement 
of analysis techniques may allow envisioning the development of this approach as a routine for 
landslide survey and risk mitigation.  Drilling and geothechnical tools such as inclinometers and 
extensometers data,  electrical profiles, terrestrial RADAR records or DGPS measurements will, 
however, be always necessary for identifying the rupture plane(s), which is inaccessible to pure 
remote sensing analyses, and high frequency movements such as local creeping.  
 In fact, a comparison of both types of data may allow distinguishing what is a result of a 
large-scale motion or due to a more local cause or high frequency or rapid events such as high 
rainfalls or earthquakes (with moderate magnitudes in our study area).  
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VI.1 Conclusions générales : 
L’essentiel de ce travail a porté sur l’analyse du glissement de terrain de Tena qui  pourra 
être utilisée pour la protection de la route A-136 entre l’Espagne et la France et de la station de 
ski de Tena et pour prévenir tout dommage humain. 
 Dans la première partie, les méthodes de mesure in situ – inclinomètre, extensomètre, 
DGPS et RADAR – d’une part,  les méthodes d’analyse statique et dynamique de la stabilité des 
pentes d’autre part, ont été discutées en vue de leur utilisation sur le glissement de Tena. Les 
méthodes d’analyse statique et dynamique de la stabilité des pentes ont été au préalable testées 
sur les très grands glissements de terrain (>1 km3) décrits dans la littérature.  
 Les mesures inclinométriques et extensométriques combinées avec l’analyse de l’image 
TerraSAR-X nous ont permis de mettre en évidence que le glissement Tena est un glissement lent 
au sens de Cruden (1996). Les extensomètres ont montré que la vitesse d’extension 
perpendiculaire à la direction du glissement a varié de 3,36 mm/an à 23 mm/an et la vitesse 
d’extension parallèle au glissement a varié de 3,62 mm/an à ~ 90 mm/an. Les inclinomètres ont 
montré que le glissement s’est effectué sur deux surfaces principales. Au point où étaient placés 
les inclinomètres, la surface de glissement principale est à ~40 m et une surface de glissement 
secondaire a été identifiée à ~12 m de profondeur. Les mesures DGPS faites sur 4 mois ont 
montré une vitesse de déplacement moyen de 90 cm/an. Cette vitesse de déplacement varie de 10 
cm/an dans une zone de faible déplacement à plus de 9 m/an sur un bloc isolé. L’analyse 
TerraSAR-X a mis en évidence un éloignement du sol par rapport au satellite de -5 mm/an à -10 
mm/an dans la coulée de débris au nord du glissement et de -3 à -7 mm/an sur le glissement 
principal. Ces mesures sont, pour le glissement principal, bien inférieures à celles observées sur 
les inclinomètres. Si l’on regarde la direction de déplacement elle est globalement NS or la 
trajectoire du satellite étant elle aussi proche de NS il ne peut mesurer cette composante, il a 
uniquement mesurés les composante EW et verticale mais comme l’angle de prise de vue est très 
proche de la verticale c’est uniquement la composante verticale qui est mesurée. Cette 
composante verticale est ainsi  bien plus faible que la composante NS mesurée avec les 
inclinomètres orientés en NS. 
 La corrélation optique à partir des photographies aériennes a permis de déterminer les 
déplacements sur deux périodes : 1994 – 2003 et 2003 – 2008. Le problème a été traité en 
utilisant une transformée de Fourier rapide et le théorème de Fourier avec le logiciel COSI-
CORR, module additionnel de ENVI. Le meilleur résultat a été obtenu en choisissant une fenêtre 
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de corrélation de 64x64 pixels. Le premier résultat de cette étude a été de montrer que le 
glissement comporte trois parties : au nord, une coulée de débris ; au centre, le glissement 
principal ; à l’est, un glissement plus petit actuellement séparé du glissement principal. La 
détermination des vecteurs déplacements et vitesse de déplacement montre que le site où a été 
construit le parking était déjà instable avant la construction et que cette instabilité s’est accentuée 
depuis. En fait, le site choisi apparaît comme l’un des plus mauvais du secteur. La méthode par 
corrélation optique est donc  une méthode très puissante pour l’analyse des sites et l’évolution 
des glissements lents. La faiblesse de cette méthode est que la corrélation est parfois insuffisante 
pour que les résultats soient significatifs. En outre, cette méthode ne s’intéresse qu’aux 
déplacements de surface et ne donne qu’indirectement des indications sur la déformation de la 
masse glissée. Pour avoir une information complète, il est donc nécessaire de coupler cette étude 
avec les mesures extensométriques qui donnent directement les valeurs de la déformation par 
extension et les mesures inclinomètriques qui permettent de mettre en évidence les zones où le 
déplacement interne et plus rapide et donc les niveaux de glissement. 
 
VI.2 Perspectives 
 Dans les glissements de terrain comme celui de Tena, on considère les déplacements 
parallèles à la surface. On peut supposer que si la zone d’étude est sur une doline dont le 
développement induit des mouvements essentiellement verticaux, il existera quand même de 
(faibles) composantes horizontales. Dans cette optique, on a essayé d’utiliser la méthode de 
corrélation optique pour étudier les subsidences de la région de Saragosse (Espagne) associées à 
la formation de dolines (Guerrero J. et al., 2004; Gutiérrez F. et al., 2008). Dans ses études, 
(Fischer J.A et al., 1993; Guerrero J. et al., 2004) ont identifié les zones d’affaissement avec des 
photos aériennes mais sans faire de mesure. Comme exemples, deux régions au nord-ouest de 
Saragosse (AVE1 et AVE2, Fig. 75) ont été choisies. La figure 75 montre que ces deux zones 





Figure 75: Le site étude Saragosse. Deux points AVE1 et AVE2 sont sur la grande vitesse ligne 
ferroviaire 
 
 Dans le cadre du projet SuDOE, nous avons utilisé les images ENVISAT au cours de la 
période allant de Mars 2003 à Septembre 2010 pour étudier la subsidence dans la région de 
Saragosse (figs. 76 et 77). Sur ces figures les points rouges sont les valeurs de subsidence > -
5 mm/an ; les points jaunes sont les valeurs de subsidence entre -5mm/an et -1,5mm/an ;  les 
points verts sont les valeurs de subsidence entre -1,5mm/an et +1,5mm/an. ) . Un examen de ces 
résultats montre que la méthode Radar SAR ne peut déterminer les mouvements que sur les 
constructions et les routes et pas sur la végétation. Nous avons utilisé deux photos aériennes sur 
la période de 2006-2009 pour créer la carte des déplacements de Saragosse par la corrélation 
optique (la photo 2006 est la photo pré-événement et la photo 2009 est la photo événement 
récent), la taille de fenêtre de corrélation étant de 64x64 pixels. Les deux photos ont 0.5m de 
résolution. On peut ainsi comparer et combiner la méthode SPN pour les images Radar SAR et la 





Figue 76 : La carte de subsidence par l’image ENVISAT de zone AVE1 
  




 Sur AVE1, la méthode de corrélation optique a permis de mettre en évidence les dolines 
décelées par EnviSat mais aussi une troisième doline située sur la zone végétalisée.. 
  
 
Figue 71: La carte des dolines sur l’AVE1 par la corrélation optique – Saragosse – Les trois 
contours 1, 2, 3 sont les dolines. 
 
Sur AVE2, la corrélation optique a décelé 4 dolines dont seulement 3 avaient été mises en 
évidence par EnviSat. Avec un large spectre de données image satellite et les photos aériennes on 
augmentera la précision des résultats et on peut espérer déceler ainsi les faibles mouvements. 
Pour le moment, la détermination des mouvements verticaux n’est pas possible, mais on peut 




Figue 78 : La carte des dolines sur l’AVE2 par la corrélation optique – Saragosse – Les quatre 
contours 1, 2, 3 et 4 sont les dolines. 
 
 Par les premiers résultats de la corrélation optique les photos aérienne applique aux 
subsidences au Saragosse, nous avons trouvé que la corrélation optique peut présenter les dolines 
sur la carte des vecteurs des placements. Avec une série des photos multi-temporelles, la 
corrélation optique est une très utilisant méthode pour trouver des dolines. C’est une méthode 
pour compléter à autre méthode pour déterminer les dolines sur la zone subsidence. Mais le 
résultat de la corrélation optique ne peut pas donner la valeur de la subsidence. Avec un large 
spectre des données images satellite et la photo aérienne, nous pouvons augmenter la précision 
des résultats de la corrélation optique donc il nous permet de déterminer des petits mouvements. 
Dans les futurs travaux, nous allons faire la corrélation optique avec des MNT afin de déterminer 
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1.2.  Table de corrections de phase de l'antenne L1 de la référence  
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0 -2.4 0.7 3.7 5.2 6.3 7.8 9.8 11.7 12.7 11.3 
45 2.6 5.6 8.4 9.5 10.2 11.0 12.3 13.4 13.6 11.3 
90 6.1 9.1 11.7 12.5 12.8 13.3 14.0 14.6 14.2 11.3 
135 6.0 9.0 11.6 12.5 12.8 13.2 14.0 14.6 14.2 11.3 
180 2.4 5.4 8.2 9.3 10.0 10.9 12.2 13.3 13.5 11.3 
225 -2.6 0.5 3.5 5.0 6.2 7.7 9.7 11.6 12.7 11.3 
270 -6.1 -2.9 0.2 2.0 3.5 5.4 7.9 10.4 12.1 11.3 
315 -6.0 -2.9 0.3 2.0 3.6 5.5 8.0 10.5 12.1 11.3 
 
2.  Mobile  
Variable Valeur 
Nom du marqueur TEN3 
Code du marqueur 
 
X WGS84 4687751.4730 
Y WGS84 -34144.8803 
Z WGS84 4313115.6347 
Latitude WGS84  42 48 27.34852 N 
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Longitude WGS84 0 25 2.37542 W 
Altitude WGS84 1869.5750 
Type du récepteur Ashtech Micro Z 
Version du récepteur ZE21 
Numéro de série du récepteur 
 
Type d'antenne ASH 701975.01 
Num série de l'antenne 
 
Hauteur d'antenne 2.0440 
Mesuré jusqu'à Centre de phase d'antenne 
 
2.1.  Fichiers du mobile  
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2.2.  Table de corrections de phase de l'antenne L1 du mobile  
Azimut [deg] 0 10 20 30 40 50 60 70 80 90 
0 -2.1 -2.7 -5.6 -7.5 -8.4 -7.9 -6.6 -4.5 -2.0 0.4 
45 -4.4 -4.9 -7.8 -9.5 -10.1 -9.4 -7.7 -5.3 -2.4 0.4 
90 -4.1 -4.7 -7.5 -9.3 -9.9 -9.2 -7.6 -5.2 -2.3 0.4 
135 -1.4 -2.0 -5.0 -6.9 -7.8 -7.5 -6.3 -4.3 -1.9 0.4 
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180 2.1 1.4 -1.7 -3.9 -5.1 -5.2 -4.5 -3.1 -1.2 0.4 
225 4.4 3.7 0.5 -1.9 -3.4 -3.8 -3.4 -2.3 -0.8 0.4 
270 4.1 3.4 0.2 -2.1 -3.6 -4.0 -3.5 -2.4 -0.9 0.4 
315 1.4 0.8 -2.3 -4.5 -5.7 -5.7 -4.8 -3.3 -1.4 0.4 
 
2.3.  Table de corrections de phase de l'antenne L2 du mobile  
Azimut [deg] 0 10 20 30 40 50 60 70 80 90 
0 -1.7 1.9 -0.3 -1.2 -1.0 0.4 2.2 4.4 6.0 6.2 
45 -3.5 0.2 -1.9 -2.7 -2.4 -0.8 1.3 3.8 5.7 6.2 
90 -3.2 0.4 -1.7 -2.5 -2.2 -0.6 1.5 3.9 5.8 6.2 
135 -1.1 2.5 0.3 -0.6 -0.5 0.8 2.5 4.7 6.1 6.2 
180 1.7 5.3 2.9 1.8 1.6 2.5 3.9 5.6 6.6 6.2 
225 3.5 7.0 4.6 3.3 2.9 3.7 4.8 6.2 6.9 6.2 
270 3.2 6.7 4.3 3.1 2.7 3.5 4.7 6.1 6.9 6.2 
315 1.1 4.6 2.3 1.2 1.1 2.1 3.6 5.4 6.5 6.2 
 
3.  Commandes de traitement  
Contrôle Valeur 
Heure initiale 1589, 301368.0 




Type de solution requise Fixe, L1/L2 
Masque Lc [m] 5000 
Facteur de rejet 3.5 
Ratio minimum 1.8 
Masque d'élévation GPS [deg] 7 
Masque d'élévation GLONASS [deg] 15 
Modèle atmosphérique Aucun 
Modèle de délai troposphérique Goad-Goodman, atmosphère fixée 
Erreur d'échelle a priori du délai troposphérique 0% 
Type d'orbite Radiodiffusées 
Masque de ligne de base fixée en monofréquence [m] 30000 
Masque de ligne de base fixée en orbite radiodiffusée [m] 200000 
Masque de ligne de base fixée en orbite précise [m] 2000000 
 
4.  Poursuite  
 
4.1.  Résumé des simples différences de phase de la porteuse sur L1  
Système SatID Semaine Secondes Intervalle Elév Min Elév Max RSB Min RSB Max Valide Elév RSB Signalé Sauts 
GPS 5 1589 301368.0 327.0 35.0 37.0 33.0 34.0 328 0 0 0 0 
GPS 8 1589 301368.0 97.0 24.0 24.0 31.0 32.0 80 0 0 4 0 
GPS 9 1589 301368.0 327.0 27.0 29.0 33.0 33.0 328 0 0 0 0 
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GPS 10 1589 301368.0 176.0 10.0 11.0 31.0 32.0 177 0 0 1 0 
GPS 18 1589 301368.0 327.0 17.0 19.0 32.0 33.0 328 0 0 0 0 
GPS 26 1589 301368.0 327.0 63.0 65.0 34.0 34.0 328 0 0 0 0 
GPS 27 1589 301368.0 327.0 43.0 45.0 34.0 34.0 328 0 0 0 0 
GPS 28 1589 301368.0 327.0 46.0 47.0 34.0 34.0 328 0 0 0 0 
 
4.2.  Résumé des simples différences de phase de la porteuse sur L2  
Système SatID Semaine Secondes Intervalle Elév Min Elév Max RSB Min RSB Max Valide Elév RSB Signalé Sauts 
GPS 5 1589 301368.0 327.0 35.0 37.0 32.0 33.0 328 0 0 0 0 
GPS 8 1589 301368.0 106.0 24.0 24.0 29.0 31.0 99 0 0 23 0 
GPS 9 1589 301368.0 327.0 27.0 29.0 32.0 32.0 328 0 0 0 0 
GPS 10 1589 301368.0 177.0 10.0 11.0 30.0 31.0 177 0 0 1 0 
GPS 18 1589 301368.0 327.0 17.0 19.0 31.0 32.0 328 0 0 0 0 
GPS 26 1589 301368.0 327.0 63.0 65.0 33.0 33.0 328 0 0 0 0 
GPS 27 1589 301368.0 327.0 43.0 45.0 33.0 33.0 328 0 0 0 0 
GPS 28 1589 301368.0 327.0 46.0 47.0 33.0 33.0 328 0 0 0 0 
 
5.  Solutions de lignes de base  
 
5.1.  Solutions de lignes de base (XYZ)  
Fréquence Type dX[m] dY[m] dZ[m] sX[mm] sY[mm] sZ[mm] RDOP EMQ[mm] 
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L1 Float -727.9991 83.8492 765.9417 20.1 11.6 11.5 8.978 2.9 
L1 Fixe -728.6843 84.1994 765.0248 0.3 0.2 0.2 0.074 5.6 
L2 Fixe -728.6874 84.2013 765.0212 0.4 0.2 0.3 0.074 6.3 
Lc Fixe -728.6801 84.1970 765.0285 0.6 0.4 0.5 0.074 11.2 
Lw Fixe -728.6790 84.1962 765.0290 1.2 0.8 0.9 0.074 21.7 
Ln Fixe -728.6861 84.2003 765.0234 0.3 0.2 0.2 0.074 5.3 
 
5.2.  Solutions de ligne de base (NEHt)  
Fréquence Type dN[m] dE[m] dHt[m] sN[mm] sE[mm] sU[mm] RDOP EMQ[mm] 
L1 Float 1057.0292 78.5323 -14.2125 11.8 11.6 19.9 8.978 2.9 
L1 Fixe 1056.8237 78.8774 -15.3401 0.2 0.2 0.3 0.074 5.6 
L2 Fixe 1056.8232 78.8793 -15.3448 0.3 0.2 0.3 0.074 6.3 
Lc Fixe 1056.8235 78.8751 -15.3344 0.5 0.4 0.6 0.074 11.2 
Lw Fixe 1056.8232 78.8743 -15.3333 0.9 0.8 1.2 0.074 21.7 
Ln Fixe 1056.8239 78.8783 -15.3424 0.2 0.2 0.3 0.074 5.3 
 
6.  Ambiguïtés  
 
6.1.  Résumé des ambiguïtés 'Float' sur L1  
Système SatID Semaine Secondes Intervalle Float Erreur Utilisé Rejeté Moyenne EMQ 
GPS 5 1589 301368.0 327.0 15771573.989 0.079 328 0 0.000 0.002 
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GPS 8 1589 301368.0 97.0 -7707470.862 0.007 76 0 0.003 0.004 
GPS 9 1589 301368.0 327.0 -4066271.000 0.069 328 0 0.001 0.004 
GPS 10 1589 301368.0 176.0 -19091646.039 0.115 176 0 -0.002 0.004 
GPS 18 1589 301368.0 327.0 2823878.000 0.109 328 0 -0.001 0.004 
GPS 26 1589 301368.0 327.0 5268308.000 0.007 328 0 -0.000 0.001 
GPS 27 1589 301368.0 327.0 1181046.997 0.045 328 0 0.001 0.002 
GPS 28 1589 301368.0 327.0 9164178.996 0.081 328 0 0.000 0.002 
 
6.2.  Résumé des ambiguïtés fixées sur L1  
Système SatID Semaine Secondes Intervalle Fixe Ratio Utilisé Rejeté Moyenne EMQ 
GPS 5 1589 301368.0 327.0 15771574 2.7 328 261 0.028 0.032 
GPS 8 1589 301368.0 97.0 -7707471 2.7 76 27 0.022 0.024 
GPS 9 1589 301368.0 327.0 -4066271 2.7 328 7 0.005 0.015 
GPS 10 1589 301368.0 176.0 -19091646 2.7 176 7 -0.008 0.018 
GPS 18 1589 301368.0 327.0 2823878 2.7 328 23 -0.003 0.012 
GPS 26 1589 301368.0 327.0 5268308 2.7 328 0 -0.000 0.004 
GPS 27 1589 301368.0 327.0 1181047 2.7 328 0 0.001 0.008 
GPS 28 1589 301368.0 327.0 9164179 2.7 328 0 0.000 0.007 
 
6.3.  Résumé des ambiguïtés 'Float' sur L2  
Système SatID Semaine Secondes Intervalle Float Erreur Utilisé Rejeté Moyenne EMQ 
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GPS 5 1589 301368.0 327.0 12277106.990 0.061 328 0 -0.001 0.003 
GPS 8 1589 301368.0 106.0 -6021275.934 0.006 76 0 0.004 0.005 
GPS 9 1589 301368.0 327.0 -2989381.001 0.054 328 0 0.001 0.004 
GPS 10 1589 301368.0 177.0 -14876154.022 0.090 176 0 0.001 0.004 
GPS 18 1589 301368.0 327.0 2159755.001 0.085 328 0 -0.001 0.005 
GPS 26 1589 301368.0 327.0 9606902.000 0.006 328 0 -0.000 0.001 
GPS 27 1589 301368.0 327.0 6792839.999 0.035 328 0 0.000 0.002 
GPS 28 1589 301368.0 327.0 7141305.996 0.063 328 0 0.000 0.002 
 
6.4.  Résumé des ambiguïtés fixées sur L2  
Système SatID Semaine Secondes Intervalle Fixe Ratio Utilisé Rejeté Moyenne EMQ 
GPS 5 1589 301368.0 327.0 12277107 2.7 328 261 0.028 0.032 
GPS 8 1589 301368.0 106.0 -6021276 2.7 76 27 0.022 0.024 
GPS 9 1589 301368.0 327.0 -2989381 2.7 328 7 0.005 0.015 
GPS 10 1589 301368.0 177.0 -14876154 2.7 176 7 -0.008 0.018 
GPS 18 1589 301368.0 327.0 2159755 2.7 328 23 -0.003 0.012 
GPS 26 1589 301368.0 327.0 9606902 2.7 328 0 -0.000 0.004 
GPS 27 1589 301368.0 327.0 6792840 2.7 328 0 0.001 0.008 









                                                                          T0 
                                                                                                  
temps exprimé en année par rapport à T0 








DEV DA ERH_COH 0 0,0833 0,5 0,583 1 1,083 1,3 1,333 2,083 2,5 2,67 3,3 
B594_3294_086_B -0,4178 42,801 710641 4740413 594 3294 13,39 0,29 0,877 2,8 0,3 0,8769 0 -2,253 1,4866 1,77 3,04 6,215 3,3 -1,35 5,995 -0,1 1,72 -2 
B595_3294_087_A -0,41768 42,801 710652 4740414 595 3294 12,01 1,67 0,901 2,3 0,29 0,9013 0 -1,198 2,1521 1,166 2,34 6,31 4,5 1,161 10,19 3,5 6,13 5,8 
B578_3299_087_B -0,42003 42,801 710461 4740452 578 3299 12,63 4,91 0,882 3,1 0,4 0,8817 0 1,0357 8,467 8,855 9,51 12,09 8,2 7,115 17,97 17 13,6 14 
B606_3307_087_A -0,41544 42,803 710843 4740605 606 3307 12,57 13,2 0,954 2,5 0,38 0,9537 0 0,6249 4,9037 7,091 8,01 11,84 16 17,6 25,25 27 31,2 46 
B606_3308_088_B -0,41544 42,803 710844 4740617 606 3308 11,86 14,3 0,874 3,4 0,37 0,8742 0 2,2102 10,165 10,92 9,5 14,2 19 20,96 23,83 30 34,7 51 
B604_3312_087_A -0,41588 42,803 710809 4740664 604 3312 12,84 3,89 0,939 2 0,37 0,9392 0 1,5018 1,0599 0,84 3,91 6,455 5,2 3,315 4,494 12 14,2 14 
B612_3312_089_A -0,414 42,803 710964 4740684 612 3312 10,38 2,65 0,902 3,5 0,39 0,902 0 1,0579 -3,222 -2,36 4,65 6,986 3,1 -2,21 3,297 0,7 1,85 11 
B591_3314_087_A -0,41845 42,803 710598 4740661 591 3314 12,01 3,42 0,952 2 0,37 0,9523 0 1,9514 5,2262 8,026 9,4 6,708 4,9 4,745 9,515 10 9,65 12 
B615_3314_089_B -0,41339 42,804 711016 4740716 615 3314 10,65 6,3 0,875 2,3 0,38 0,8752 0 0,3249 5,2623 5,926 2,57 9,226 12 13,11 12,14 18 19 21 
B591_3315_089_A -0,41851 42,803 710594 4740673 591 3315 10,14 1,17 0,943 1,7 0,31 0,9426 0 1,7192 -1,558 -4,41 0,63 2,331 0,4 -0,48 1,748 2,5 3,17 2,8 
B592_3315_091_A -0,41839 42,803 710604 4740673 592 3315 8,596 0,67 0,949 1,9 0,25 0,9492 0 -0,854 -1,825 -3,22 1,59 3,84 0,7 -2,42 1,883 -0,5 -0,8 1,5 
B619_3315_090_A -0,41259 42,804 711082 4740737 619 3315 9,115 2,61 0,975 1,9 0,26 0,9746 0 -0,509 -1,559 -0,65 0,95 1,846 2,4 3,178 6,755 8,7 8,22 4,1 
B620_3315_093_A -0,41241 42,804 711096 4740739 620 3315 6,708 4,14 0,967 1,6 0,29 0,9668 0 1,3844 2,666 2,738 6,11 8,177 6,9 4,852 11,13 12 12,9 11 
B592_3316_092_B -0,41843 42,803 710601 4740686 592 3316 7,785 -1,47 0,88 2,1 0,31 0,8805 0 -0,436 0,7696 -4,16 -1 0,953 
-
1,5 -4,68 -7,01 -2,9 -1,7 -4 
B619_3316_090_A -0,41257 42,804 711084 4740750 619 3316 9,753 2,6 0,974 1,8 0,26 0,974 0 -0,168 -0,233 -0,43 0,78 2,82 3,5 3,953 7,088 9,2 8,58 4,5 
B620_3316_092_A -0,41239 42,804 711099 4740752 620 3316 7,171 4,39 0,953 1,6 0,38 0,953 0 1,1635 3,1129 2,376 5,85 9,463 8,2 5,225 11,58 12 11,9 13 
B623_3320_091_A -0,41167 42,805 711160 4740811 623 3320 8,873 9 0,95 2,3 0,36 0,9499 0 2,9556 4,8003 4,364 6 8,656 13 14,81 23,65 21 22,8 26 
B610_3321_091_B -0,41455 42,804 710924 4740793 610 3321 8,837 11,4 0,872 3,4 0,39 0,8725 0 0,9857 0,2177 0,51 3,8 6,266 11 15,02 24,62 19 21,5 34 
B622_3321_089_B -0,41183 42,805 711148 4740823 622 3321 10,56 10,1 0,826 3,6 0,36 0,8255 0 1,7588 0,758 -2,12 7,86 5,518 5,4 5,132 18,36 16 22,7 34 
B623_3321_091_B -0,41165 42,805 711162 4740824 623 3321 8,843 8,34 0,884 3 0,3 0,884 0 2,2242 1,3376 -1,02 4,47 1,78 5,7 7,827 16,89 14 16,8 28 
B622_3322_090_B -0,41185 42,805 711147 4740835 622 3322 9,135 6,98 0,864 2,4 0,31 0,8642 0 4,1424 3,0865 1,327 5,23 10,58 6,5 7,626 18,89 19 16,4 21 
B611_3323_089_A -0,41434 42,805 710942 4740820 611 3323 10,62 1,78 0,94 2,7 0,31 0,9401 0 2,1142 6,2743 7,688 5,66 5,924 4,8 2,989 1,521 8,2 11,6 10 
B622_3323_091_A -0,41186 42,805 711146 4740847 622 3323 8,374 7,51 0,949 1,9 0,31 0,9493 0 3,5504 5,1446 4,847 9,47 11,88 11 10,87 21,08 18 17,8 23 
B593_3324_095_B -0,41857 42,804 710594 4740786 593 3324 4,104 -0,84 0,859 2 0,35 0,8592 0 -1,104 1,7044 -1,59 -0,3 1,002 
-
3,3 -4,2 0,686 -4 -6,5 -4 
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B622_3324_092_A -0,41188 42,805 711145 4740860 622 3324 7,642 9,2 0,915 2,9 0,31 0,9154 0 1,9813 1,1286 2,963 7,72 8,398 10 11,89 19,73 12 15,8 27 
B599_3326_086_A -0,41736 42,805 710695 4740826 599 3326 13,27 0,38 0,919 3,2 0,3 0,9189 0 0,1047 -4,872 -5,42 -0 3,653 1,6 -2,35 2,623 3,1 1,83 -5 
B600_3326_089_A -0,41717 42,805 710710 4740828 600 3326 10,55 0,38 0,904 3,5 0,31 0,9037 0 0,0264 -4,023 -5,83 -3,3 1,305 
-
1,1 -0,93 6,259 2,4 -0,5 -6 
B620_3326_090_B -0,4123 42,805 711111 4740881 620 3326 9,355 5,8 0,87 2,9 0,39 0,8699 0 3,9663 0,0777 0,511 9,17 13,27 10 7,004 13,53 18 21,8 22 
B599_3327_087_A -0,4174 42,805 710692 4740839 599 3327 12,74 0,85 0,969 2,3 0,25 0,9688 0 0,7501 -2,033 -2,46 0,21 2,046 1,7 0,654 4,494 4,2 3,93 -2 
B600_3327_089_A -0,4172 42,805 710709 4740840 600 3327 10,54 0,75 0,928 3,2 0,22 0,9285 0 1,2256 0,1756 -1,58 2,01 5,158 3,3 1,817 8,426 5 1,84 -4 
B597_3328_083_B -0,41777 42,805 710662 4740848 597 3328 16,39 -0,53 0,845 1,8 0,35 0,8445 0 -0,964 -1,884 -1,34 -2 -6 
-
2,5 0,956 -2,07 -0,8 -0,6 -4 
B598_3328_088_A -0,41765 42,805 710671 4740848 598 3328 11,33 -0,28 0,961 1,9 0,09 0,9605 0 -2,082 -2,555 -1,28 -3,7 -6,4 
-
3,4 0,412 -1,59 -1,1 -0,9 -3 
B599_3328_090_A -0,41746 42,805 710688 4740850 599 3328 9,467 0,2 0,96 1,9 0,06 0,9599 0 -1,72 -1,64 -0,58 -3,1 -5,67 
-
2,4 1,447 -0,43 0,5 0,87 -1 
B597_3329_083_A -0,41778 42,805 710662 4740860 597 3329 16,19 0,13 0,956 1,6 0,23 0,9561 0 -1,177 -0,368 0,746 -1,4 -4,59 
-
2,6 1,049 -1,81 0,6 0,38 0,8 
B598_3329_089_A -0,41767 42,805 710671 4740861 598 3329 10,77 0,02 0,971 1,4 0,07 0,9707 0 -1,987 -1,444 -0,28 -2,1 -4,46 
-
2,5 0,442 -1,04 0,5 0,42 -1 
B599_3329_091_A -0,41748 42,805 710687 4740862
 
599 3329 8,818 0,41 0,972 1,4 0,07 0,9717 0 -1,65 -0,254 0,671 -1,2 -3,26 
-
1,4 1,279 0,041 2,1 2,25 0,1 
B614_3329_080_B -0,41371 42,805 710997 4740905 614 3329 19,31 4,05 0,898 3,5 0,36 0,898 0 1,8035 -0,142 0,7 9,16 10,2 4,9 -0,66 6,213 7,2 8,48 16 
B615_3329_082_B -0,4135 42,805 711014 4740907 615 3329 17,29 7,17 0,895 3,3 0,33 0,8953 0 0,4488 -3,889 -4,4 3,13 5,896 7,2 7,438 15,98 9,3 11,8 16 
B598_3330_090_A -0,4177 42,805 710669 4740873 598 3330 9,48 1,09 0,901 1,9 0,32 0,9008 0 -1,417 3,3365 4,255 5,5 2,248 4,9 3,676 1,844 6,3 4,46 3,5 
B599_3330_091_A -0,4175 42,805 710686 4740875 599 3330 8,189 0,94 0,922 1,5 0,29 0,9222 0 -1,117 2,8414 2,315 2,91 3,016 2,3 1,292 1,948 6,5 5,24 2,7 
B621_3330_091_A -0,41217 42,806 711124 4740933 621 3330 8,651 6,42 0,926 2,8 0,39 0,9258 0 1,5948 3,6197 7,08 6,8 4,953 6,1 7,59 8,672 13 17,2 27 
B613_3331_081_B -0,41402 42,806 710973 4740927 613 3331 18,92 7,09 0,874 3,2 0,35 0,8744 0 5,9997 6,6732 6,705 13,7 14,52 11 9,769 23,36 19 19,8 19 
B624_3331_086_A -0,41149 42,806 711181 4740954 624 3331 13,85 3,1 0,94 1,9 0,38 0,9402 0 1,8035 -0,835 -3,24 2,61 4,763 3,9 2,581 7,636 6,8 6,03 8 
B613_3332_080_A -0,41404 42,806 710971 4740940 613 3332 19,3 7,76 0,929 3,1 0,3 0,9295 0 3,1556 5,8439 6,349 13 14,38 12 10 24,52 20 19,2 21 
B612_3333_080_A -0,41431 42,806 710950 4740950 612 3333 19,02 7,22 0,91 2,1 0,38 0,9104 0 1,5313 5,7813 2,261 6,34 9,014 10 8,452 12,65 20 23,5 22 
B613_3333_081_A -0,41409 42,806 710967 4740952 613 3333 18,13 8,28 0,902 2,1 0,4 0,9021 0 2,0798 4,4723 1,37 9,12 9,668 8 6,524 13,58 18 20,2 28 
B585_3335_075_B -0,41978 42,805 710500 4740916 585 3335 24,41 6,3 0,874 3,5 0,36 0,874 0 0,4261 5,8554 8,547 12,7 12,68 9,9 7,467 20,51 14 12,2 19 
B584_3336_074_A -0,41998 42,805 710484 4740927 584 3336 25,62 0,75 0,937 2 0,39 0,9373 0 -1,822 -0,362 0,867 -0,5 0,83 1,6 2,41 4,82 0,3 -3,3 1,1 
B585_3336_077_A -0,41985 42,805 710495 4740928 585 3336 22,92 6,06 0,935 2,7 0,36 0,9347 0 -0,806 3,3385 4,406 4,36 5,031 6,4 8,223 12,23 7,3 7,34 20 
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B604_3337_089_B -0,41641 42,806 710778 4740976 604 3337 10,37 8,17 0,806 3,4 0,39 0,8063 0 1,4932 3,7678 2,288 6,75 14,04 8,1 7,205 23,68 23 22,3 22 
B588_3343_090_A -0,41986 42,806 710497 4741015 588 3343 9,662 -3,45 0,911 3,5 0,32 0,9112 0 2,0091 5,3436 1,646 -3,2 -2,73 0,2 2,284 -2,66 0,3 -2,7 -14 
B589_3343_091_A -0,41971 42,806 710510 4741017 589 3343 8,645 -1,79 0,925 2,7 0,34 0,9248 0 2,1824 5,0214 1,761 -2,6 -1,92 1,7 4,024 0,78 0,1 -2,3 -7 
B602_3347_086_A -0,41722 42,807 710717 4741096 602 3347 13,58 3,74 0,965 2 0,34 0,9646 0 2,0843 5,3247 5,318 5,78 7,089 6,8 7,36 12,98 13 12,9 9,4 
B603_3347_087_A -0,41703 42,807 710733 4741097 603 3347 12,27 5,04 0,966 1,6 0,31 0,9659 0 2,218 4,7192 3,984 6,63 9,922 9,4 7,738 14,62 14 13,9 15 
B599_3355_088_B -0,41829 42,808 710633 4741186 599 3355 11,96 -0,69 0,811 3,8 0,38 0,8114 0 -2,354 -11,48 -14 -7,7 -5,84 
-
















2008 _ FD 64 _ Couleur _68 
Vol : 22-07-2008 Notes : 
Date Avion Caméra Numéro Origine Focale Format utile 
22072008 F-GMGB  Camera25r  1234WQ846  Camera25  6679.686  4096 * 4096  
N° Cliché Heure Gps 
Coordonnées Résol/Echelle 
Hauteur 
solaire X Y Z min moy 
2171 FD64x032_2171  160448.313  gps 420219.02  6196321.39  6416.55  64 68 72 53.8 ° 
2199 FD64x033_2199  161414.762  gps 420907.99  6194294.54  6418.10  66 69 72 55.6 ° 
 
2003 _ FD 65 A _ Couleur _25000 
Vol : 21-08-2001  Notes : 
Date Avion Caméra Numéro Origine Focale Format utile 
21082001 
KING AIR 200T 
(F-GALN)  ZS 142836    ZS 142836  153.520  230 * 230  
N° Cliché Heure Gps 
Coordonnées Résol/Echelle 
Hauteur 
solaire X Y Z min moy max 
2903 2903 132922.843    418618.23  6197197.43  6768.00  26320 31490 35680 24.5 ° 
2673 2673 110005.546    419050.53  6192678.88  6036.00  22760 26130 28900 19.8 ° 
1994 _ FD 64 C _ Couleur _25000 
Vol : 10-06-1994  Notes : 
Date Avion Caméra Numéro Origine Focale Format utile 
10061994 
KING AIR 200T 
(F-GALN)  ZS 142830    ZS 142830  153.460  230 * 230  
218 
 
N° Cliché Heure Gps 
Coordonnées Résol/Echelle 
Hauteur 
solaire X Y Z min moy max 
7 7     421764.41  6195942.89  6219.00  23490 27770 30250   















Annexe 6 – Données IGN sur la géométrie interne des photographies aériennes  
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